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1. INTRODUZIONE  
Questo progetto di ricerca è basato su un lavoro di cartografia geologica di dettaglio e tematica 
riguardante un settore dell’Appennino centro-occidentale, poco investigato dal punto di vista 
bibliografico e ritenuto, quindi, una potenziale fonte di nuovi spunti geologici. L’area di studio è 
rappresentata dalla Dorsale Narnese-Amerina Auctt. Propaggine più occidentale e interna del pre-
Appennino umbro-sabino, la catena è caratterizzata da un nucleo carbonatico meso-cenozoico 
costituito da litologie calcareo-marnoso-silicee riferibili alla Successione Sedimentaria Umbro-
Marchigiano-Sabina (UMS - e.g. Centamore et alii, 1971; Farinacci et alii, 1981 Galluzzo & 
Santantonio, 2002). Questa ha subito una complessa evoluzione tettono-sedimentaria, fortemente 
influenzata però dalla fase di rifting della Tetide alpina che nel Giurassico inferiore smembrò 
un’estesa piattaforma carbonatica (“paleopiattaforma” sensu Chiocchini & Mancinelli, 1977 in 
Chiocchini et alii, 2008). Questa causò una complessa differenziazione della Tetide occidentale in 
domini paleogeografici, con il settore in analisi appartenente ad un bacino pelagico. Inoltre la 
tettonica disgiuntiva portò a una complessa articolazione del fondale marino, dove si potevano 
riconoscere alti e bassi strutturali intrabacinali. Questo complesso mosaico paleostrutturale è 
evidenziato dalle differenze sia di facies che di spessore dei depositi del Giurassico e del Cretaceo 
inferiore (e.g. Santantonio, 1993, 1994).  
Nel presente lavoro è stato effettuato un rilevamento geologico di dettaglio supportato da analisi 
di facies e biostratigrafica, e rappresenta la prosecuzione di un progetto cartografico cominciato 
già durante gli studi per il conferimento della tesi magistrale (Cipriani, 2013). Durante l’attività di 
terreno e cartografia oltre all’utilizzo delle metodologie classiche (riconoscimento lito-
biostratigrafico, strutturale, geomorfologico, etc.), è stato applicato un approccio sedimentologico-
stratigrafico in chiave moderna, basato sull’identificazione di associazioni di facies, geometrie e 
caratteri diagenetici peculiari del sistema deposizionale, tale da permettere una ricostruzione 
paleotettonica e paleogeografica di dettaglio dell’area. Questo ha permesso di effettuare numerose 
inferenze sia in chiave stratigrafico-sedimentologica che strutturale per il settore analizzato, 
rappresentando quindi un perno intorno al quale ha ruotato questo progetto di dottorato. Descrivere 
al meglio l’assetto paleotettonico e paleotopografico di un’area è possibile conciliando tutti i vari 
caratteri riconoscibili sul terreno (evidenze stratigrafiche, sedimentologiche, diagenetiche, 
strutturali, etc.) con un dettagliato lavoro di cartografia geologica. Questo permette di definire non 
solo l’entità e la distribuzione degli oggetti geologici riconosciuti, ma anche come abbiano 
influenzato i contesti deposizionali nello spazio e nel tempo. Le modalità di annegamento della 
Piattaforma del Calcare Massiccio, l’analisi dei margini e dei processi tettono-deposizionali dei 
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sistemi piattaforma/bacino, le variazioni di facies e di spessori dei depositi giurassici e cretacei, la 
distribuzione dei corpi clastici sin- e post-rift, il riconoscimento dei principali trend estensionali 
giurassici sono solo alcuni dei temi che vengono approfonditi durante le ricostruzioni 
paleogeografiche, almeno per quanto riguarda l’Appennino centro-settentrionale. Queste 
tematiche hanno ricadute in diversi ambiti della geologia (sedimentologia, geodinamica, 
biostratigrafia, etc.) e permettono la ricostruzione di modelli che possono essere, poi, esportati in 
tutti quei settori caratterizzati da un assetto paleotettonico-deposizionale comparabile. Ciò rende 
l’approccio stratigrafico-sedimentologico-strutturale e cartografico applicabile non solo a scala 
locale, ma anche a scala di dominio o addirittura in contesti paleogeografici estremamente 
differenti. Una corretta ricostruzione paleogeografica permette, inoltre, di porre dei vincoli nelle 
interpretazioni dell’evoluzione tettonica dell’area in analisi e, almeno per quanto riguarda 
l’Appennino centro-settentrionale, comprendere come le strutture ereditate dal Giurassico abbiano 
risposto durante le deformazioni orogeniche e post-orogeniche dal Miocene al Recente. Questo è 
possibile andando a riconoscere, ad esempio, i contatti stratigrafici originari mesozoici ancora 
preservati, o la presenza di caratteristici fenomeni diagenetici lungo le zone di margine degli alti 
giurassici. Sono evidenti le ripercussioni nelle ricostruzioni delle relazioni intercorse tra elementi 
ereditati e tettonica post-rift. Confrontando, infatti, lavori basati su un’attività di campagna 
condotta in chiave moderna (corretta definizione paleogeografica dell’area in analisi con 
ricostruzione tettono-stratigrafica) con quelli obsoleti basati su un solo tipo di approccio (ad 
esempio geologico-strutturale), si possono notare evidenti differenze nei modelli geologici ottenuti 
(per un esempio, vedi Calamita et alii, 1996 e Cipriani, 2016).  
Partendo da questi propositi, durante l’attività di campagna ci si è concentrati soprattutto sul 
riconoscimento delle evidenze sia dirette che indirette della fase estensionale giurassica, poiché ha 
fortemente influenzato dal punto di vista tettonostratigrafico la messa in posto dei depositi 
mesozoici, ma soprattutto perché ha controllato le fasi deformative post-rift. La ricostruzione 
dell’architettura deposizionale giurassica dell’area di studio è stata possibile anche mediante la 
misurazione di numerose sezioni stratigrafiche, in quanto hanno permesso la definizione di diverse 
associazioni di facies. Con lo stesso metodo sono stati riconosciuti anche in questo settore della 
catena appenninica indizi (contatti stratigrafici, depositi sin-tettonici, dati di giacitura) di una fase 
estensionale nel Cretaceo inferiore sommitale (Cipriani & Santantonio, 2016); evidenze simili 
sono state infatti descritte nella porzione più meridionale dei Monti di Narni (Cipriani, 2013, 2016; 
Cipriani & Santantonio, 2014a, b, 2015). Sulla Dorsale Narnese-Amerina si possono, inoltre, 
apprezzare le relazioni intercorse tra strutture ereditate dal Mesozoico e deformazioni orogeniche 
e post-orogeniche. L’unione dei dati ricavati dall’analisi geologico-strutturale e delle evidenze 
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stratigrafico-sedimentologiche hanno permesso di riconoscere qual è stato il ruolo giocato dagli 
elementi mesozoici durante le fasi deformative neogenico-quaternarie, permettendo inoltre di 
offrire nuove interpretazioni in fatto di calcolo di rigetti e retrodeformazione. Questo lavoro ha 
portato alla stesura di una carta geologica con annessi profili, e alla redazione di note illustrative 
che descrivessero le caratteristiche stratigrafiche dei litosomi incontrati. 
I fattori per cui si è deciso di analizzare questo settore dell’Appennino sono diversi. Lo scarso 
numero di dati presenti in letteratura, sia dal punto di vista bibliografico che cartografico, ne 
costituisce uno. Inoltre, molti di questi lavori rispecchiano quelle che erano le conoscenze 
dell’epoca, per cui spesso risultano essere antiquati e non in grado di fornire informazioni 
sufficienti riguardo sia l’assetto geologico che stratigrafico dell’area di studio.  
La dorsale di Narni e Amelia non era (all’inizio del progetto) e non è tuttora coinvolta nel progetto 
di cartografia geologica nazionale in scala 1:50.000 (Progetto CARG), eccezion fatta per una 
piccola area ricadente nel Foglio n° 345 “Viterbo” in corso di realizzazione. La mancanza di dati 
stratigrafico-strutturali aggiornati ha fatto sì, quindi, che questa porzione della catena appenninica 
potesse essere considerata una potenziale fonte di nuovi spunti geologici da ricavare mediante un 
lavoro di cartografia di dettaglio. Questo è stato confermato dall’individuazione di nuovi oggetti 
stratigrafico-strutturali che verranno descritti di seguito. 
Il presente lavoro si va, inoltre, ad aggiungere a un più vasto progetto di cartografia geologica 
tematica riguardante settori contigui ai Monti Narnesi-Amerini. Rilevamenti geologici svolti in 
chiave moderna, associando cioè alle metodologie tradizionali della cartografia geologica 
metodologie in grado di fornire vincoli per la ricostruzione paleogeografica soprattutto per quel 
che riguarda il Mesozoico, hanno infatti interessato i Monti Sabini (Galluzzo & Santantonio, 2002; 
ISPRA, in prep.), i Monti Reatini (ISPRA, in prep.) e i Monti Martani (Cannata, 2003, 2007). 
Questi hanno portato al riconoscimento di un complesso assetto paleostrutturale e paleogeografico 
legato alla fase estensionale del Giurassico inferiore del Dominio Umbro-Marchigiano-Sabino, 
dove mancavano però le informazioni provenienti dai settori più interni della catena appenninica. 
Per cui il lavoro dello scrivente va ad aggiungersi ai precedenti, rendendo il quadro sulle 
conoscenze del Mesozoico dell’Appennino centro-occidentale più ampio seppur ancora parziale, 
in quanto la porzione settentrionale della Dorsale Narnese-Amerina non è stata ancora 
cartografata. Unendo comunque i dati ricavati dai lavori di rilevamento geologico, si è arrivati a 
definire e ricostruire l’architettura deposizionale soprattutto per quel che concerne il Giurassico e 
il Cretaceo inferiore di questo settore della Tetide mesozoica, fornendo nuovi vincoli alla 
ricostruzione paleogeografica dell’Appennino umbro-sabino (Cipriani et alii, 2016). La posizione 
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della Dorsale Narnese-Amerina, interposta tra nuclei carbonatici meso-cenozoici caratterizzati da 
differenti successioni sedimentarie (Monti Martani e Sabini con Successione UMS e Dorsale del 
Monte Cetona con Successione Toscana), è stata ritenuta cruciale per estrapolare ulteriori 
informazioni riguardo l’evoluzione tettono-sedimentaria dei domini Umbro-Marchigiano-Sabino 
e Toscano durante il Mesozoico. Infatti, sebbene appartenessero allo stesso bacino pelagico, i due 
settori paleogeografici presentano importanti variazioni di facies, età e spessori per quanto 
riguarda le unità giurassico-cretacee, e si è cercato di riconoscere se sulla Dorsale Narnese-





2. SCOPI E METODOLOGIE 
L’obiettivo principale di questo lavoro è quello di ricostruire la paleogeografia mesozoica della 
Dorsale Narnese-Amerina ai fini di comprendere come questa ne abbia influenzato l’evoluzione 
tettono-stratigrafica durante le varie fasi deformative. Durante l’attività di campagna l’attenzione 
è stata posta soprattutto sui depositi giurassici e del Cretaceo inferiore, poiché direttamente 
controllati dall’assetto paleostrutturale ereditato dalla fase di rifting del Giurassico inferiore. Già 
durante il lavoro di tesi magistrale (Cipriani, 2013) era emerso che il settore in analisi era 
caratterizzato da una paleogeografia giurassica articolata, con alti strutturali intrabacinali 
riconosciuti nel settore di Monte Cosce (Cipriani, 2016; Cipriani & Santantonio, 2014b) e Monte 
San Pancrazio, separati dal Bacino di Colle Prata.  
Sebbene direttamente correlato al precedente, un ulteriore obiettivo di questo studio è quello di 
caratterizzare una neo-identificata fase tettonica estensionale del Cretaceo inferiore, le cui 
evidenze sono emblematiche nel settore narnese-amerino. Al fine di raggiungere quest’ulteriore 
obiettivo, oltre a descrivere gli indizi riconosciuti sui Monti di Narni e Amelia, sono state 
analizzate diverse successioni mesozoiche italiane con evidenze dirette e indirette di questa fase 
estensionale. È stata, quindi, condotta un’attività di campagna “mirata” in alcuni affioramenti-
chiave dell’Appennino e delle Alpi, al fine di raffinare le conoscenze riguardanti le fasi 
deformative in questione e ricavare ulteriori dati e/o geometrie deposizionali. Dove è stato 
possibile, sono state analizzate le relazioni intercorse tra strutture cretacee ed elementi ereditati dal 
Giurassico. Allo stesso modo è stata effettuata una comparazione tra le brecce cretacee 
caratterizzanti altri settori della Tetide e i depositi riconosciuti sulla dorsale del Monte Cosce 
(Breccia di M. Cosce - Cipriani, 2013, 2016; Cipriani & Santantonio, 2014a, 2015). Questo ha 
permesso di fare considerazioni non solo a scala locale o di dominio, bensì anche a ben più ampio 
raggio, dato il contesto geodinamico in cui si colloca questa fase deformativa. Infatti nel Cretaceo 
inferiore sommitale si avevano grossi cambiamenti nei moti relativi delle placche, con l’apertura 
dell’Oceano Atlantico centro-settentrionale e l’inizio delle fasi di convergenza tra Africa ed 
Europa. Per cui questo settore della Tetide avrebbe dovuto risentire di un regime semmai 
compressivo, e non estensionale. La definizione di questa fase estensionale può avere anche 
ricadute nell’abito della geologia del petrolio, poiché i depositi sin-tettonici costituiscono ottime 
rocce serbatoio per l’accumulo degli idrocarburi, in quanto sigillati dalle litofacies emipelagiche 
delle Marne a Fucoidi (o equivalenti). 
Altro obiettivo prefissato è quello di ampliare le conoscenze riguardo l’influenza che la 
paleogeografia ereditata dal Mesozoico ha avuto durante la formazione dei sovrascorrimenti 
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miocenici. Al fine del raggiungimento, ci si è concentrati sulla definizione dei ruoli giocati dalle 
discontinuità mesozoiche durante le fasi orogeniche, soprattutto su come abbiano influenzato le 
modalità di strutturazione dei piani stessi. A questo è strettamente connesso il tema riguardante le 
relazioni tra olistoliti di Calcare Massiccio (talvolta di diametro maggiore dei 500 m) e 
compressione. 
Ultimo obiettivo preposto, ma non per ordine di importanza, riguarda l’analisi delle relazioni 
esistenti tra le faglie estensionali quaternarie, particolarmente importanti in questo settore 
dell’Appennino, i depositi triassici di scollamento e le zone di debolezza ereditate dal rifting 
giurassico, sebbene traslate dai thrusts. 
Per rispondere a tutti i punti sopra-elencati è stata redatta una carta geologica tematica di dettaglio 
basata su un’attività di campagna, dove il lavoro di cartografia è stato condotto in scala 1:10.000, 
o talvolta anche in scala 1:5.000. Anch’essa rappresentava un obiettivo del progetto di dottorato, 
poiché senza questo prodotto non sarebbe mai stato possibile risolvere nessuno dei quesiti che 
hanno portato poi alla definizione degli obiettivi. La cosa più importante che tengo a sottolineare, 
però, è che proprio grazie all’attività di terreno che molti degli spunti geologici si sono poi 
trasformati in obiettivi. Questo per dire che la carta geologica non è solo uno strumento passivo 
dal quale ricavare solo informazioni, bensì è essa stessa foriera di nuove conoscenze. 
Il lavoro cartografico ha portato al rilevamento di circa 135 km2 e durante l’attività di campagna 
sono state utilizzate, come basi cartografiche alla scala 1:10.000, contemporaneamente 
l’ingrandimento delle tavolette in scala 1:25.000 dei Fogli n°137 “Viterbo” e n° 138 “Terni” in 
scala 1:100.000 dell’Istituto Geografico Militare (I.G.M.), e le Sezioni della Carta Tecnica 
Regionale (C.T.R.) alla scala 1:10.000 della Regione Umbria disponibili on-line. In particolare, 
per quanto riguarda i fogli I.G.M.: 
1. Tavoletta NE del I quadrante “Avigliano”, Foglio n°137 “Viterbo”; 
2. Tavoletta SE del I quadrante “Amelia”, Foglio n°137 “Viterbo”; 
3. Tavoletta NW del IV quadrante “San Gemini”, Foglio n°138 “Terni; 
4. Tavoletta SW del IV quadrante “Narni”, Foglio n°138 “Terni; 
5. Tavoletta NW del III quadrante “Otricoli”, Foglio n°138 “Terni; 
6. Tavoletta NE del III quadrante “Stroncone”, Foglio n°138 “Terni; 
7. Tavoletta SW del III quadrante “Magliano Sabina”, Foglio n°138 “Terni; 
8. Tavoletta SE del III quadrante “Montebuono”, Foglio n°138 “Terni. 
Per quanto riguarda la C.T.R.: 
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1. Sezione n° 346010 “Amelia”; 
2. Sezione n° 346020 “Capitone”; 
3. Sezione n° 346050 “Montenero”; 
4. Sezione n° 346060 “Fornole”; 
5. Sezione n° 346070 “Narni”; 
6. Sezione n° 346100 “Nera Montoro”; 
7. Sezione n° 346110 “Schifanoia”; 
8. Sezione n° 346120 “Stroncone”; 
9. Sezione n° 346150 “Calvi dell’Umbria”; 
10. Sezione n° 346160 “Monte S. Pancrazio”; 
11. Sezione n° 356030 “S. Maria della Neve”; 
12. Sezione n° 356040 “Colle Lochi”. 
Si è deciso di utilizzare entrambe le topografie in quanto le tavolette dell’I.G.M. rappresentano al 
meglio la morfologia del paesaggio, fornendo una descrizione di più immediato impatto e quindi 
maggiormente intuitivo per quanto riguarda gli aspetti geomorfologici. Allo stesso tempo però 
sono prodotti cartografici redatti nel 1953 per quanto riguarda il Foglio n° 137 “Viterbo”, e nel 
1956 per quel che riguarda il Foglio n°138 “Terni”, quindi antiquati per quanto riguarda 
l’evoluzione dell’attività antropica. A questo proposito, quindi, si è deciso di accostare alle basi 
dell’I.G.M. la cartografia regionale già alla scala 1:10.000. 
Le metodologie utilizzate durante l’attività di terreno sono quelle tradizionali del rilevamento 
geologico, quali cartografia di dettaglio, analisi di facies e biostratigrafica, misurazione di logs 
stratigrafici e campionamento. A queste però sono state associate alcune metodologie scelte ‘ad 
hoc’, basate su caratteri tali da poter individuare e descrivere diversi tipi di situazioni 
paleogeografiche. Il connubio tra tradizionale rilevamento geologico e 
sperimentazione/applicazione/affinamento di criteri di interpretazione di facies recentemente 
proposti si rivela infatti una sorgente di nuovi elementi e spunti interpretativi. I caratteri presi in 
considerazione sono: i) l’analisi dei corpi syn-rift, che presentano geometrie clinoformi legate alla 
progradazione dei blocchi carbonatici produttivi al di sopra di quelli in subsidenza tettonica (Fabbi 
& Santantonio, 2012); ii) le differenti fasi e modalità di annegamento della piattaforma del Calcare 
Massiccio, il cui record stratigrafico è strettamente connesso al contesto deposizionale (drowning 
unconformity vs. drowning succession - Marino & Santantonio, 2010); iii) la definizione 
dell’architettura estensionale del Giurassico inferiore, poiché si ipotizza  una relazione tra densità 
delle faglie (e quindi dimensioni degli elementi morfotettonici) ed eventuali differenze di 
composizione del substrato (sale/dolomie) e quindi del livello di scollamento estensionale 
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principale (Santantonio & Carminati, 2011); iv) l’analisi delle paleoscarpate giurassiche, intese 
come frutto dell’erosione delle zone di faglia in corrispondenza delle quali si aveva l’esposizione 
sottomarina del basamento carbonatico pre-rift appartenente ai blocchi di footwall, e che 
preservano caratteri di terreno, diagenetici e sedimentologici, peculiari. 
Per un accenno su come queste metodologie vengono utilizzate sul terreno, verrà preso di esempio 
l’analisi delle paleoscarpate, o comunque di zone di margine di alti strutturali giurassici. Le 
paleoscarpate sottomarine costituivano aree di raccordo tra il top degli alti strutturali e i depocentri, 
e data la loro natura essenzialmente erosiva, rappresentavano l’area sorgente di blocchi e 
megablocchi di Calcare Massiccio pre-rift che andavano a depositarsi in bacino generando 
intercalazioni megaclastiche. Il riconoscimento di questi in campagna ci suggerisce, quindi, che 
siamo in corrispondenza di una successione di basso strutturale prossima a una zona di margine. 
Nelle irregolarità morfologiche lasciate dal distacco degli olistoliti (scars), però, si creavano delle 
condizioni tali da permettere deposizione e preservazione di sedimento pelagico, evidenziate dalla 
presenza puntuale di pelagiti con caratteri di condensazione (poiché deposte in luoghi sopraelevati 
rispetto al fondo del bacino stesso) poggianti in discordanza sul basamento carbonatico pre-rift 
(depositi di episcarpata - Galluzzo & Santantonio, 2002). Durante l’attività di terreno viene 
effettuato, quindi, il censimento sistematico e la datazione (avvalendosi dei criteri biostratigrafici) 
delle plaghe di pelagiti condensate poggianti sul substrato, per vincolare l’età minima di 
preservazione della paleoscarpata stessa. I margini di alto strutturale, inoltre, rappresentavano la 
zona di appoggio dei depositi pelagici bacinali durante il graduale livellamento delle differenze 
paleobatimetriche esistenti tra i bassi e gli alti strutturali, e questo è sempre sottolineato (eccezion 
fatta per i primissimi depositi sin-tettonici) da un carattere diagenetico peculiare quale la 
silicizzazione del footwall. Questo fenomeno, che è marker di contatto primario, è legato 
all’appoggio e al contrasto di porosità tra i depositi bacinali selciferi e il Calcare Massiccio 
(Santantonio et alii 1996), per cui non si ritrova solo nelle zone di paleoscarpata, bensì anche sui 
blocchi risedimentati all’interno della successione bacinale (Galluzzo & Santantonio, 2002). 
Proprio l’analisi delle giaciture dei depositi bacinali poggianti in onlap sulle scarpate sottomarine 
giurassiche permette di ricavare informazioni, sia in chiave di compattazione differenziale che di 
buttressing (Carminati & Santantonio, 2005). Infine, la definizione dell’angolo descritto tra il 
bedding del Calcare Massiccio e la paleoscarpata permette di ricavare l’angolo di cut-off minimo 
delle faglie giurassiche. Questo dato consente di definire con precisione le geometrie pre-




All’attività di terreno è stato 
combinato anche un lavoro di 
laboratorio, con la produzione 
di sezioni sottili e di smear 
slides presso il laboratorio 
sezioni sottili del Dipartimento 
di Scienze della Terra, 
“Sapienza” Università di 
Roma. In particolare, sono state 
prodotte circa 200 sezioni 
sottili per effettuare un’analisi 
delle microfacies, mentre sono 
state prodotte 7 smear slides di 
depositi cretacei consegnati 
alla Dott.ssa Cinzia Bottini 
(Università degli Studi di 
Milano, Dipartimento di 
Scienze della Terra “Ardito 
Desio”) per una classificazione 
dei nannofossili.  
Per quanto riguarda le microfacies, la classificazione si basa su Standard Microfacies Types (SMF) 
di Flügel (2004), suddivise ulteriormente in sub-microfacies. La classificazione di Embry & 
Klovan (1971) sono state utilizzate per descrivere la tessitura dei campioni, mentre per quanto 
riguarda gli aspetti biostratigrafici, 
sono stati utilizzati come 
riferimento Centamore et alii 
(1971), Chiocchini et alii (1994, 
2008), Lakova & Petrova (2013), 
Premoli Silva & Petrizzo (2011), 
Petrizzo (2013), Donatelli & 
Tramontana (2014). Dal punto di 
vista biostratigrafico, si farà 
riferimento per il Giurassico alle 
biozone ad ammoniti di Morettini et 
Fig. 1: litostratigrafia e biozonazione ad ammoniti del sistema PCP/bacino nel dominio 
umbro-marchigiano (Morettini et alii, 2002). 
 
Fig. 2: biostratigrafia a calpionellidi (Lakova & Petrova, 2013). 
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alii (2002) (fig. 1), per il limite Giurassico-Cretaceo alle biozone a calpionellidi di Lakova & 
Petrova (2013) (fig. 2), per il Cretaceo sui foraminiferi planctonici di Premoli Silva & Sliter (1999) 
modificato in Coccioni et alii (2006) (fig. 3), così come per il Cenozoico di Wade et alii (2011), 
mentre per la malacofauna plio-quaternaria si è fatto riferimento a Esu & Girotti (1974). Per quanto 
riguarda la cronostratigrafia, si farà riferimento a Cohen et alii (2013; updated). 
   
   
Fig. 3: biozonazione a foraminiferi planctonici del 
Cretaceo (Coccioni et alii, 2006). 
Fig. 4: biozone a foraminiferi planctonici del Cenozoico (Wade et alii, 2011). 
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3. INQUADRAMENTO GEOGRAFICO 
La Dorsale Narnese-Amerina costituisce il primo nucleo mesozoico del pre-Appennino umbro-
sabino, il più occidentale. Questa presenta un tipico andamento appenninico, orientato NW-SE per 
una lunghezza di 50 km e un’area di circa 300 km2 se si considera come limite geografico 
settentrionale il corso del fiume Tevere (fig. 5). Infatti alla struttura dei Monti Narnesi-Amerini 
può essere geologicamente riferita anche la dorsale del M. Peglia, in destra idrografica del fiume 
stesso. I Monti di Narni e Amelia ricadono nelle regioni Lazio e Umbria, e nelle province di Rieti 
e Terni. Sono delimitati a N e a W dalla valle de Fiume Tevere, a SE dal corso del fiume L’Aia e 
ad E dalla valle del Torrente L’Aia e dai depositi plio-quaternari del Bacino Tiberino. Il limite 
geografico tra la dorsale narnese e quella amerina è posto in concomitanza della valle che divide 
M. S. Pellegrino da M. Arnata. Dal punto di vista cartografico, la Dorsale Narnese-Amerina ricade 
nei Fogli n° 130 “Orvieto”, 137 “Viterbo” e 138 “Terni” alla scala 1:100.000 dell’I.G.M., e nei 
Fogli n° 334 “Orvieto”, 334 “Todi”, 345 “Viterbo”, 346 “Terni”, 356 “Civita Castellana” alla scala 
1:50.000 dell’I.G.M.  
Durante il dottorato sono stati rilevati i settori centro-meridionali della Dorsale Narnese-Amerina, 
tutti ricadenti nella Provincia di Terni. Il limite meridionale coincide all’incirca con il confine di 
regione tra Umbria e Lazio, in quanto la porzione più a S dei Monti di Narni, ricadente nella 
provincia di Rieti, è stata analizzata durante il progetto cartografico per il conferimento della 




Laurea Magistrale, mentre il bordo settentrionale coincide con un allineamento circa E-W 
dall’abitato di Lugnano in Teverina al paese di Capitone. I principali centri abitati che rientrano 
nel settore in analisi sono (da S verso N) Calvi dell’Umbria, Poggio, Vasciano, S. Urbano, Itieli, 
Borgaria, Stifone, Montoro, Narni, Fornole, Capitone, Foce, Amelia, Porchiano, Lugnano in 
Teverina, e la maggior parte (eccezion fatta per Narni, Stifone e Foce) si trova lungo i “bordi” del 
nucleo meso-cenozoico dei Monti Narnesi-Amerini.  
Dal punto di vista orografico l’area è caratterizzata da rilievi modesti, come tipico delle zone pre-
appenniniche. Soltanto le propaggini più meridionali raggiungono quote importanti, con la 
struttura del Monte S. Pancrazio che arriva a 1027 m e Colle Ventatoio a 913 m, mentre 
spostandosi verso N il profilo altimetrico dei rilievi maggiori diminuisce gradualmente e presenta 
medie che vanno fra i 400 e i 700 metri sopra il livello del mare (s.l.m.). Fra questi vanno citati 
(da S verso N) M. Perello (682 m), M. Bandita (678 m), M. Trassinari (609 m), M. S. Angelo (428 
m), M. S. Croce (454 m), M. S. Pellegrino (467 m), M. Arnata (560 m), M. Onico (410 m), Croce 
Farrattini (537 m), M. Arsiccio (548 m) e M. La Croce (453 m). 
In contrapposizione alle quote più rilevate, le zone più depresse si hanno in coincidenza con i corsi 
fluviali che tagliano la dorsale. Fra questi il principale è senza dubbio il fiume Nera, affluente 
sinistro del fiume Tevere e principale immissario insieme al fiume Aniene. Questo taglia il nucleo 
carbonatico dall’abitato di Narni fino a Montoro, generando delle splendide gole sia dal punto di 
vista paesaggistico che naturalistico. La valle assume andamento rettilineo meridiano dalle pendici 
della città di Narni per circa 2 km fino a Recentino, e poi sinuoso ma con trend circa ENE-WSW 
fino a Montoro per altri 3,5 km. In prossimità di Recentino, inoltre, il corso d’acqua viene captato 
da un condotto antropico e convogliato fino alla centrale di Montoro per la produzione di energia 
idroelettrica. Questo permette di apprezzare diverse sorgenti lineari in alveo di acqua minerale 
(sistema Stifone-Montoro – Boni et alii, 1986) limpida, che altrimenti sarebbe miscelata nelle 
acque al quanto inquinate provenienti dalla città di Terni. La quota topograficamente più bassa 
raggiunta durante l’attività di campagna è 66 m s.l.m., proprio in prossimità dell’abitato di 
Montoro. Altro corso d’acqua importante che attraversa la dorsale amerina è il Rio Grande. Anche 
questo affluente sinistro del fiume Tevere, sorge più a N alle pendici del M. Citernella e scorre 
inizialmente lungo il bordo orientale dei Monti di Amelia, per poi attraversarli all’altezza di 
Sambucetole. Erodendo litologie a differente reologia (i.e. depositi plio-pleistocenici vs. bedrock 
carbonatico) unisce andamenti sinuosi in prossimità di quelle meno competenti a tratti rettilinei, 
dando vita a vere e proprie forre, quando attraversa le unità carbonatiche. Tutta la porzione 
analizzata della Dorsale Narnese-Amerina è incisa da corsi d’acqua effimeri e stagionali, 
essenzialmente tributari dei corsi principali, le cui sorgenti frequentemente si impostano al contatto 
13 
 
tra il substrato carbonatico meso-cenozoico (reservoir) e i depositi plio-pleistocenici che fungono 
da acquiclude.  
L’elevata umidità e la presenza di rocce carbonatiche, così come l’intensa deformazione delle 
rocce legata alle diverse fasi tettoniche che hanno interessato l’area, fanno sì che la geomorfologia 
della Dorsale Narnese-Amerina sia controllata principalmente dal carsismo epi- ed ipogeo. Ad 
esempio altipiani carsici con doline, terre rosse e inghiottitoi si hanno alle pendici N-orientali del 
M. S. Pancrazio (località “I Campi”, q. 820 m), oppure in prossimità di Poggio (Piani d’Itieli), o a 
Podere Madonna Scoperta, vicino l’abitato di Testaccio. Sui Monti Amerini emblematiche sono 
le piane di “Cerreta” (pendici meridionali del M. Arnata) o la valle di Podere Casaglia (a E di 
Foce). Terre rosse legate all’alterazione dei calcari che comunque caratterizzano abbondantemente 
il settore analizzato. Numerose sono inoltre le cavità carsiche (per maggiori dettagli, vedi Mecchia 
et alii, 2003). A questo però va aggiunto la presenza dei depositi plio-quaternari, essenzialmente 
silicoclastici, che generano tipiche morfologie sub-calanchive lungo i margini del rilievo 
carbonatico. 
Dal punto di vista giuridico-naturalistico, la porzione più occidentale del fiume Nera e le sue gole 
sono protette da un Sito d’Interesse Comunitario (SIC), nel tratto fra Narni e Stifone, così come il 
Lago artificiale dell’Aia, che è anche una Zona a Protezione Speciale (ZPS).   
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4. INQUADRAMENTO GEOLOGICO 
La porzione della Dorsale Narnese-Amerina analizzata ricade all’interno dei Fogli n° 137 
“Viterbo” (Servizio Geologico d’Italia, 1970a) e n° 138 “Terni” (Servizio Geologico d’Italia, 
1970b) della Carta Geologica d’Italia in scala 1:100.000 (fig. 6), mentre non è stata ancora 
interessata dal Progetto CARG in scala 1:50.000. La dorsale rappresenta il settore più occidentale 
dell’Appennino umbro-sabino, ed è costituita da litologie calcareo-marnoso-silicee riferibili alla 
successione UMS. In questo capitolo verrà trattata l’evoluzione tettono-sedimentaria del bacino 
umbro-marchigiano-sabino, richiamando settori paleogeografici contigui e concentrandosi su 
aspetti di carattere paleoambientale, paleoceanografico e paleostrutturale. 
  
Fig. 6: stralci della Carta Geologica d’Italia in scala 1:100.000 dei Fogli 137 “Viterbo” e 138 “Terni” (modificati da Servizio Geologico 




4.1 PALEOGEOGRAFIA PRE-RIFT TRIASSICO-GIURASSICA 
Il record stratigrafico della successione UMS inizia con depositi evaporitici e carbonatici (Anidriti 
di Burano - Martinis & Pieri, 1964) di età Norico-?Retico basale, trasgressivi su un basamento 
cristallino ercinico e/o su depositi continentali ?permo-triassici (Gruppo del Verrucano s.l.) (e.g. 
Pozzo Perugia 2 – Martinis & Pieri, 1964; Alessandra 1 – Bally et alii, 1986). Trasgressione che 
ebbe inizio nel Carnico, come testimoniato dalla successione del Bacino di La Spezia (Ciarapica 
& Passeri, 2005), e che portò all’instaurarsi di un esteso shelf carbonatico epeirico. Qui si potevano 
riconoscere zone ad elevata evaporazione, lagune ristrette, mudflats e ambienti tipo sabkha 
(Anidriti di Burano) che passavano lateralmente a condizioni marine franche (Formazione dei 
Grezzoni, Dolomia Principale). Il contesto deposizionale era controllato da tettonica estensionale 
sin-sedimentaria, come testimoniato dagli elevati tassi di subsidenza necessari per spiegare 
variazioni di spessore da 0 o poche centinaia di metri (Lazzarotto et alii, 2002) fino a circa 1,5-2 
km per i depositi evaporitici. Quella che è stata considerata una fase incipiente di rifting ha portato 
alla formazione di veri e proprio bacini (e.g. Bacino di La Spezia, Bacino Lombardo e Bacino 
Lagonegrese) e di limitati graben intra-piattaforma (e.g. Filettino, M. Camicia ed Emma) 
(Ciarapica & Passeri, 2005) (fig. 7).  
Alle facies ipersaline delle Anidriti di Burano seguono, localmente mediante l’interposizione 
(?stratigrafica) del Calcare Cavernoso, facies calcareo-marnoso-dolomitiche bioclastiche 
(“Formazione del Monte Cetona” - Ciarapica et alii, 1982; “calcari a Rhaetavicula contorta” 
Auctt.), di età Retico. Questi depositi vengono riferiti a un contesto deposizionale di rampa 
debolmente inclinata passante a condizioni peritidali nei settori marginali (Dolomia Principale). 
La sedimentazione divenne mista carbonatico-silicoclastica, interpretata da Ciarapica & Passeri 
(2005) come legata a una variazione delle condizioni climatiche da aride a umide. Analizzando 
depositi coevi sulle Alpi, Berra (2012) riconosce, invece, il duplice effetto di un raffreddamento 
climatico durante una fase di greenhouse nel Triassico superiore. Infatti, secondo l’Autore la 
variazione del contesto deposizionale e della composizione dei sedimenti è legata sia a una fase 




umida che a una caduta del livello del mare. Questo perché il raffreddamento globale provoca un 
maggiore stoccaggio di acque dolci sulle terre emerse (fiumi, laghi, effimere coltri glaciali) con 
relativo abbassamento del mare. Ciò ha comportato, di conseguenza, un abbassamento dei livelli 
di base dei corsi d’acqua, con maggiore erosione e quindi apporto in bacino di materiale terrigeno. 
Inoltre, le zone di alimentazione del materiale extrabacinale erano poste più a N della Tetide 
occidentale, e coincidevano con grosse porzioni di continente emerse a latitudini maggiori di 25° 
e quindi soggette a elevata piovosità.  
Soltanto al passaggio Triassico/Giurassico si ristabilirono condizioni aride, come testimoniato dai 
calcari hettangiani di piattaforma carbonatica peritidale (Paleopiattaforma del Calcare Massiccio 
– Chiocchini et alii, 2008). Il contesto deposizionale era tipico di ambienti tropicali o subtropicali, 
con mudflats a elevata attività microbiale, mangrovieti, aree di laguna protetta, tidal inlets, barre 
sabbiose. Tale sistema deposizionale caratterizzò un’estesa area della Tetide durante il Giurassico 
inferiore basale, almeno fino al limite Hettangiano/Sinemuriano (Passeri & Venturi, 2005; Marino 
& Santantonio, 2010). Anche durante la deposizione del Calcare Massiccio s.l. ci fu un forte 
controllo della tettonica sinsedimentaria. Infatti, tassi di subsidenza differenziali sono registrati da 
variazioni di spessore dei carbonati peritidali. Si possono riconoscere settori dove alti tassi di 
subsidenza permisero la deposizione di 800-1000 m di shallow-water carbonates (e.g. Umbria-
Marche-Sabina, Formazione del Calcare Massiccio = “Calcare Massiccio A” sensu Centamore et 
alii, 1971), e zone praticamente non-subsidenti nell’Hettangiano, dove facies di piattaforma 
carbonatica raggiungono spessori di 20-30 m (e.g. Toscana occidentale, Calcari di Montebrandoli 
- Santantonio & Carminati, 2011; Gandin, 2012) (fig. 8). Il tutto, passando per settori dove le facies 
del Calcare Massiccio raggiungo spessori di 200-300 m (e.g. Umbria occidentale e Toscana 
orientale – Fazzini, 1968; Fazzuoli, 1980). 
 
 




4.2 EVIDENZE DEL RIFTING DEL GIURASSICO INFERIORE 
Al limite Hettangiano/Sinemuriano faglie sinsedimentarie legate al rift attivo in questo settore 
della Tetide smembrarono quella che era la “paleopiattaforma del Calcare Massiccio” lungo una 
fascia, nota in letteratura come “Linea Ancona-Anzio” (Cantelli et alii, 1978). Questo comportò 
una differenziazione dei contesti deposizionali (e.g. Santantonio & Carminati, 2011), dove si 
potevano riconoscere settori ribassati a sedimentazione tipicamente pelagica (“dominio umbro-
marchigiano-sabino”), e settori in cui rimasero attive condizioni di acque basse. Qui la subsidenza 
tettonica venne continuamente compensata dall’elevata produzione carbonatica; il risultato è una 
monotona successione calcarea molto spessa (“dominio laziale-abruzzese”). 
Nel dominio umbro-marchigiano, in particolare, le 
fasi estensionali del Giurassico inferiore portarono 
all’annegamento della piattaforma carbonatica 
(Schlager, 1981), e alla formazione di un 
complesso assetto paleostrutturale intrabacinale. 
Lo scenario nel Giurassico inferiore di questo 
settore della Tetide, infatti, prevedeva un fondo 
marino estremamente irregolare, con zone rilevate 
(horsts) isolate tettonicamente da bacini più 
profondi (graben e semigraben) (Farinacci, 1967, 
1970; Colacicchi et alii, 1970; Centamore et alii, 
1971; Passeri, 1971; Farinacci et alii, 1981; Bice & 
Stewart, 1990; Santantonio, 1993, 1994; Galluzzo 
& Santantonio, 2002; Santantonio & Carminati, 
2011; Donatelli & Tramontana, 2012; Fabbi & 
Santantonio, 2012; Cipriani, 2016; Paparella et alii, 
2016) (fig. 9). 
La piattaforma del Calcare Massiccio subì, in 
prossimità dei blocchi di tetto delle faglie 
giurassiche e nelle primissime fasi del syn-rift, delle perturbazioni evidenti per quanto riguarda il 
contesto deposizionale. A causa dell’incipiente subsidenza tettonica passò, infatti, da condizioni 
tipicamente peritidali (flat-topped platform) ad ambienti subtidali (rampa carbonatica) (Centamore 
et alii, 1971; Marino & Santantonio, 2010; Fabbi & Santantonio, 2012); subsidenza che venne 
inizialmente compensata dagli elevati tassi di produzione della fabbrica bentonica (sensu Schlager, 
Fig. 9: paleogeografia del Giurassico inferiore dell’Appennino 




2003). Questo permise la progradazione di corpi clinoformi al di sopra dei blocchi subsidenti di 
hangingwall, con facies eteropiche al “Calcare Massiccio C” di Centamore et alii (1971), cioè a 
depositi con fabbrica mista pelagico-bentonica tipici di mare aperto (Fabbi & Santantonio, 2012) 
(fig. 10). La condizione di rampa con clinoformi progradanti fu però effimera, in quanto i tassi di 
subsidenza superarono velocemente quelli di produzione carbonatica. Questo causò un rapido 
approfondimento dei blocchi di tetto, accentuazione della paleotopografia sottomarina e 
conseguente annegamento della fabbrica bentonica. Per questo motivo, geometrie clinoformi come 
quelle precedentemente descritte è possibile riconoscerle nel record stratigrafico solo nelle zone 
più prossime ai margini di bacino nel settore umbro-marchigiano-sabino.  
Il “Calcare Massiccio C” non presenta caratteri di ciclicità peritidale (cosa invece evidente nelle 
facies del Calcare Massiccio pre-annegamento 
- Marino, 2004) ed è costituito, dal punto di 
vista sedimentologico, da una combinazione di 
elementi tipicamente bentonici (e.g. noduli 
algali, gasteropodi, brachiopodi, peloidi) con 
altri di mare aperto (spicole di spugna, 
radiolari, nannofossili) che hanno permesso a 
Marino (2004) e Marino & Santantonio (2010) 
di identificarlo come drowning succession dei 
bassi strutturali. Purtroppo in Appennino non si 
hanno molti dati su questa fase a causa dei rari 
affioramenti della porzione più bassa dei 
blocchi di tetto (vedi Fabbi & Santantonio, 
2012 per un’eccezione). Per questo il fenomeno 
di drowning dei bassi strutturali risulta essere 
un tema ancora estremamente poco definito. Il 
completo annegamento avvenne al limite 
Hettangiano/Sinemuriano (Passeri & Venturi, 
2005; Marino & Santantonio, 2010), ed è testimoniato dal passaggio delle litofacies del “Calcare 
Massiccio C” alle facies della Formazione della Corniola. 
Contemporaneamente sui blocchi di footwall rimasero stabili le condizioni di piattaforma 
carbonatica, tanto che la sedimentazione di facies tipo “Calcare Massiccio A” superò il limite 
Hettangiano/Sinemuriano. Questo a sottolineare il fatto che la subsidenza tettonica non influenzò 
gli horst-blocks a differenza dei bassi strutturali, e che persistettero condizioni paleoambientali 
Fig. 10: associazione di facies lungo un transetto PCP/bacino e 
blocco-diagramma con correlazione lito-cronostratigrafica 




favorevoli alla sopravvivenza della fabbrica bentonica su banchi isolati. La limitata estensione 
areale (pochi km2) e gli elevati tassi di produzione carbonatica delle piattaforme comportarono 
esportazione di materiale bentonico nelle contigue aree bacinali. Questo è testimoniato dalla 
presenza di flussi gravitativi tipo grain-flow e correnti di torbida a composizione sedimentologica 
tipo-“Calcare Massiccio A” intercalati nella parte più bassa della Corniola. 
Nel Sinemuriano inferiore p.p. avvenne il deterioramento della carbonate factory anche sulle 
piattaforme peritidali isolate, come testimoniato dalla variazione di facies da “Calcare Massiccio 
A” a “Calcare Massiccio B” (sensu Centamore et alii, 1971). Fenomeno visibile anche nei depositi 
bacinali della Corniola, dove si apprezza un cambio nella composizione sedimentologica delle 
flussotorbiditi da “Calcare Massiccio A”-type a “Calcare Massiccio B”-type (Fabbi & Santantonio, 
2012). Marino & Santantonio (2010) documentano, analizzando le variazioni delle curve 
isotopiche del δ13C effettuate su diverse successioni di alto strutturale giurassico, un’escursione 
negativa alla sommità del Calcare Massiccio “A”, seguita da un rapido ritorno a valori positivi in 
corrispondenza del Calcare Massiccio “B” (fig. 11). Allo stesso modo Figus (2012) riconosce una 
correlazione chemostratigrafica con i dati di Marino & Santantonio (2010) riguardanti 
l’Appennino centro-settentrionale in diverse successioni sinemuriane del Sudalpino orientale. 
Inoltre l’Autore correla la dismissione della piattaforma peritidale del Calcare Massiccio “A” con 
l’unconformity posta alla sommità della Formazione di Monte Zugna nei settori nord-orientali 
della Piattaforma di Trento, nonché con quella coeva presente al tetto della Corna nel settore 
orientale dell’area lombarda (Botticino). I dati chemostratigrafici suggeriscono che la crisi 
sinemuriana fu presumibilmente legata a variazioni delle condizioni trofiche dell’acqua, con 
eutrofizzazione come testimoniato dal proliferare di spugne (Pallini & Schiavinotto, 1981; Marino 
& Santantonio, 2010) e di altri organismi filtratori (e.g. brachiopodi, molluschi, Lithiotis – Trecalli 
et alii, 2012; Franceschi et alii, 2014).  
Come le facies del “Calcare Massiccio C” sui blocchi di hangingwall, anche quelle del “Calcare 
Massiccio B” presentano una composizione mista bentonico-pelagica, e sono state conciliate con 
le fasi di annegamento della piattaforma carbonatica del Calcare Massiccio di alto strutturale. Per 
cui le facies del “Calcare Massiccio B” sono state interpretate da Marino (2004) e da Marino & 
Santantonio (2010) come drowning succession dei blocchi di footwall delle faglie giurassiche. In 
alcuni casi, però, le faglie estensionali giurassiche si intersecarono all’interno del basamento 
carbonatico rappresentato dal “Calcare Massiccio A”, per cui quello che ne derivò fu una 
“geometria a cuspide”, senza cioè un vero top piatto, dell’alto strutturale (Santantonio & 
Carminati, 2011). Tale peculiare morfologia fece sì che i depositi della successione di 
annegamento formassero delle clinoformi poggianti in discordanza sui fianchi dei blocchi di 
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footwall. Questi corpi, in facies di “Calcare Massiccio B”, sono stati descritti da Marino & 
Santantonio (2010) come “unconformity-bounded drowning succession”. In alcune particolari 
situazioni paleostrutturali le facies del “Calcare Massiccio B” non si preservarono (ad esempio, in 
prossimità dei margini degli alti strutturali, o sui footwall-blocks con geometria “a cuspide”, o sulle 
creste degli half-graben); questo comporta il contatto diretto tra Calcare Massiccio pre-rift e i 
depositi post-annegamento mediante una superficie di inconformità (definita drowning surface), 
dando luogo a una drowning unconformity. 
Il completo annegamento delle piattaforme carbonatiche isolate avvenne, in maniera sincrona in 
tutto il dominio umbro-marchigiano-sabino, nel Carixiano medio (Zona a Ibex, Pliensbachiano 
inferiore basale – Cecca et alii, 1990; Morettini et alii, 2002; Marino & Santantonio, 2010). 
Questo, dal punto di vista sedimentologico, coincide con: i) la messa in posto di pelagiti 
condensate; ii) la completa scomparsa di elementi bentonici tipici di piattaforma carbonatica 
produttiva (e.g. granuli rivestiti) nelle successioni di alto; iii) la scomparsa di risedimenti con 
materiale bentonico alimentato da alti strutturali intrabacinali anche nei depositi bacinali della 
Corniola. Il completo annegamento della fabbrica bentonica e il passaggio ad una fabbrica 
esclusivamente pelagica rappresenta anche il passaggio da alto strutturale a Piattaforma 
Carbonatica Pelagica (PCP – Santantonio, 1993, 1994) (vedi oltre). Curve isotopiche ottenute in 
diversi contesti deposizionali del Giurassico inferiore umbro-marchigiano-sabino, presentano un 
forte shift positivo del δ13C in prossimità del Carixiano medio, preceduto però da un picco negativo 
in prossimità del limite Sinemuriano/Pliensbachiano correlabile con l’S-P event sensu Korte & 
Fig. 11: curve isotopiche del δ13C relative a diversi contesti di alto e basso strutturale del Bacino UMS durante le fasi di annegamento della 
piattaforma del Calcare Massiccio (Marino & Santantonio, 2010).  
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Hesselbo (2011) (Morettini et alii, 2002). Questo è stato interpretato come frutto di uno stress 
ambientale, con variazione del grado di ossigenazione della colonna d’acqua, della salinità e dei 
nutrienti e conseguente crisi della fabbrica del carbonato. Il tutto legato a una fase di clima umido 
che causò un aumento dell’input terrigeno e quindi dei nutrienti. Nel Pliensbachiano inferiore 
sommitale seguì una fase calda e arida, con condizioni oligotrofiche e aumento della trasparenza 
dell’acqua (Korte & Hesselbo, 2011; Franceschi et alii, 2014). 
Riassumendo, la sostanziale differenza tra l’annegamento dei bassi strutturali (limite 
Hettangiano/Sinemuriano) e quello degli horst-blocks (Carixiano medio – Pliensbachiano inferiore 
p.p.), sta: i) nella diacronia di circa 4 My (intervallo Sinemuriano p.p.-Pliensbachiano inferiore 
p.p.) del drowning della fabbrica del carbonato; ii) nelle forze motrici della crisi. Nei blocchi di 
hangingwall, infatti, a provocare l’annegamento fu la subsidenza tettonica, mentre sugli alti 
strutturali furono le variazioni paleoceanografiche piuttosto che gli effetti delle faglie 
sinsedimentarie (fig. 12). 
Alla luce di ciò, l’evoluzione sedimentaria e tettonica della piattaforma carbonatica hettangiana 
durante il Giurassico inferiore può essere così riassunta (Fabbi & Santantonio, 2012): 
1. Formazione di blocchi di tetto fortemente subsidenti, con deposizione del Calcare Massiccio 
C seguito da pelagiti e flussi torbiditici (Formazione della Corniola e successive); sugli alti 
strutturali proseguiva la sedimentazione carbonatica. 
Fig. 12: evoluzione tettono-stratigrafica e paleoambientale del sistema ad alti e bassi strutturali del Dominio UMS e correlazione con le biozone 
standard ad ammoniti del Giurassico inferiore. Notare la diacronia nelle fasi di annegamento (Marino & Santantonio, 2010).  
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2. Accentuazione della fase tettonica con esposizione del Calcare Massiccio pre-rift lungo zone 
di faglia sottomarine. 
3. Annegamento anche degli alti strutturali dovuto a stress ambientali; deposizione delle 
litofacies del Calcare Massiccio B o drowning unconformity. 
4. Comparsa di depositi pelagici condensati e passaggio da alto strutturale, in regime di syn-
rift, a Piattaforma Carbonatica Pelagica nelle fasi post-rift. Da questo momento tutto il 





4.2.1 Sistemi PCP/bacino nel dominio umbro-marchigiano 
Il rifting del Giurassico inferiore si esplicò con faglie dirette ad alto angolo, molte delle quali a 
geometria listrica, che smembrarono la paleopiattaforma del Calcare Massiccio e generarono un 
complesso assetto paleostrutturale del fondale marino nel Giurassico inferiore con alti strutturali e 
bacini raccordati da scarpate di faglia.  
Le zone di alto strutturale hettangiano-sinemuriane, con l’annegamento della piattaforma 
carbonatica del Calcare Massiccio e l’imposizione di una sedimentazione puramente pelagica, si 
trasformarono nel Pliensbachiano inferiore in PCP. Per piattaforma carbonatica pelagica (sensu 
Santantonio, 1994) si intende un alto morfostrutturale limitato da faglie, impostatosi su crosta 
continentale (caratteristica che lo distingue dai seamounts, impostati su crosta oceanica), soggetto 
a sedimentazione carbonatica pelagica, condensata e discontinua, e impostato su un blocco 
annegato di una precedente piattaforma carbonatica. Santantonio (1994) distingue due tipologie 
principali di PCP (fig. 13): 
1. Tipo 1, con struttura a horst e graben (PCP s.s.), dove si riconosce un top sub-orizzontale 
e un passaggio al bacino mediante 
scarpate non deposizionali; 
2. Tipo 2, con blocchi basculati da faglie, 
e geometria a rampa omoclinale. Qui 
solo la zona di cresta assume un 
contesto di PCP, mentre gradualmente 
si sfuma verso le zone depresse 
mediante interdigitazione di facies 
lungo uno slope deposizionale 
debolmente inclinato (1-3°). 
La geometria dei depositi di top di PCP (tipo 1) è generalmente convessa verso l’alto, e questo a 
causa di vari fattori, tra cui l’angolo di riposo del fango carbonatico in corrispondenza dell’orlo, 
affacciato su un precipizio, della piattaforma, e l’azione modellatrice di correnti. Nel caso delle 
PCP tipo 2, le unità che poggiano sugli half-graben generano un tipico cuneo sedimentario, dove 
si possono apprezzare le eteropie di facies tra i depositi condensati di PCP nelle zone di cresta e le 
coeve unità bacinali (in un transetto dip-section). 
Fig. 13: tipologie di alto strutturale secondo Santantonio (1994). Il 
tipo 2, viene a sua volta suddiviso in: tipo 2a, con rampa 
omoclinale e PCP sulla cresta; tipo 2b, con una rampa flat-
topped dove si imposta una situazione di PCP. 
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Le successioni di top di PCP sono caratterizzate da pelagiti condensate (spesse poche decine di 
metri) ed estremamente fossilifere, con possibilmente frequenti lacune stratigrafiche. Hanno un’età 
che va dal Pliensbachiano inferiore p.p. al Titonico inferiore p.p., localmente Berriasiano (e.g. 
Galluzzo & Santantonio, 2002; Fabbi, 2015), e si sono messe in posto ad una profondità 
estremamente limitata. Il vincolo paleobatimetrico è dato dalla presenza di coralli pinnulari nei 
depositi del Giurassico superiore (Nicosia & Pallini, 1977; Farinacci et alii,1981; Santantonio et 
alii, 1996; Gill et alii, 2004). Questi organismi coloniali hanno, attualmente, alghe zooxanthelle 
come fotosimbionti, e quindi un limite ecologico di vita circoscritto nella zona fotica. Gill et alii 
(2004) attribuiscono ai coralli pennulari zooxanthellati del Kimmeridgiano-Titonico, e quindi ai 
coevi depositi che li inglobano, una paleo-profondità compresa fra i -150 e i -250 m comparandoli 
con individui attuali del Mar Rosso. Dato paleobatimetrico che offre una visione estremamente 
differente rispetto a quella ampiamente considerata nella letteratura di fine XX secolo, dove si 
ipotizzavano elevate paleo-profondità di sedimentazione (e.g. Winterer & Bosellini, 1981). 
Le PCP erano raccordate ai bacini mediante scarpate di faglia sottomarine; lungo queste superfici 
venne estesamente esposto il substrato carbonatico pre-rift (“Calcare Massiccio A” e 
probabilmente unità triassiche nei casi di maggior rigetto) (fig. 14). Dopo la fase di instabilità 
tettonica connessa al rifting, con acme estensionale nel Sinemuriano, le scarpate divennero 
soggette all’erosione sottomarina e a fenomeni 
di instabilità gravitativa che ne causarono 
riduzione delle originali pendenze. Il margine 
poteva possedere superfici da sub-orizzontali a 
sub-verticali e angoli compresi tra 25° e 65°, 
con un range medio di 45° (Carminati & 
Santantonio, 2005; Santantonio & Carminati, 
2011). Su queste superfici, definite 
‘paleoscarpate’, si andavano ad accomodare, in 
maniera passiva e in discordanza angolare, i 
depositi pelagici più giovani di riempimento di 
bacino. Dalle paleoscarpate di faglia potevano, 
inoltre, distaccarsi blocchi di Calcare Massiccio 
pre-rift per fenomeni gravitativi (es. crollo) che 
si ridepositavano in bacino sotto forma di 
olistoliti (e.g. Galluzzo & Santantonio, 2002; 
Cipriani, 2016 cum biblio.; Cipriani et alii, 
Fig. 14: A) rapporti stratigrafici possibili in contesti deposizionali di 
paleoscarpata; B) differenza tra paleoscarpata e paleofaglia 




2016; Paparella et alii, 2016); questo a sottolineare la natura essenzialmente erosiva dei margini.  
Localmente, però, all’interno di irregolarità morfologiche della paleoscarpata potevano instaurarsi 
condizioni (i.e. angoli di riposo, riparo dalle correnti) tali per cui del sedimento poteva preservarsi 
in un contesto essenzialmente non deposizionale. Queste zone potevano essere, ad esempio, le 
nicchie di distacco dei corpi di frana. I depositi che ne risultano, arealmente limitati a pochi m2 e 
discordanti con il substrato carbonatico, sono pelagiti estremamente fossiliferi in quanto deposte 
in luoghi sopraelevati rispetto al fondo del bacino stesso, e sono definiti ‘depositi di episcarpata’. 
Depositi di episcarpata di età differenti possono trovarsi sovrapposti e preservati all’interno della 
stessa “tasca” lungo la paleoscarpata. Questi possono presentare contatti inconformi e sono 
separati da hiatus deposizionali. Il loro censimento è particolarmente importante, soprattutto nelle 
attività di terreno, in quanto ci forniscono informazioni riguardo: i) la paleomorfologia del margine 
giurassico sul quale sono andate a depositarsi; ii) la stabilità tettonica del margine stesso in quanto 
“congelano” il tratto di scarpata che ne ha permesso la preservazione; iii) l’età minima di 
preservazione della scarpata stessa. Infatti, nel caso di diversi depositi di episcarpata sovrapposti, 
l’età delle pelagiti più giovani ci dice che in quel momento quel tratto di paleoscarpata non era 
ancora stato ricoperto dai depositi bacinali in onlap (vedi Santantonio et alii, 1996 per un esempio); 
iv) la differenza paleobatimetrica esistente rispetto al top della PCP durante la messa in posto delle 
pelagiti condensate; v) la valutazione dei tassi di rigetto delle faglie giurassiche e quindi la 
definizione della durata della fase syn-rift.  
Proprio i contatti stratigrafici sulle paleoscarpate fungono da vincolo per discriminare le fasi sin-
rift da quelle post-rift. In letteratura numerosi autori hanno ritenuto che la durata del rifting tetideo 
in questo settore avesse compreso tutto o quasi il Giurassico (e.g. Mattei, 1987; Storti et alii, 2016). 
Invece, quello che si può apprezzare riconoscendo e censendo i depositi di episcarpata e le linee 
di onlap delle unità bacinali è che le faglie giurassiche generarono dislivelli di diverse centinaia di 
metri, fino a circa 2 km come descritto nel bacino Sabino (Galluzzo & Santantonio, 2002), in pochi 
milioni di anni (<5 m.y. – Carminati et alii, 2013). Questo è testimoniato dal fatto che depositi 
condensati di episcarpata del Sinemuriano superiore (Lotharingiano – Cecca et alii, 1990) sono 
stati trovati a paleobatimetrie maggiori di 600 m rispetto alla superficie di annegamento del 
Calcare Massiccio di alto strutturale (Marino & Santantonio, 2010; Santantonio & Carminati, 
2011; Fabbi et alii, 2016b). La presenza di tali depositi conferma non solo il fatto che la 
paleotopografia sottomarina era già ben delineata nel Sinemuriano superiore, ma anche che quel 
tratto di scarpata doveva essere esposto per un tempo sufficiente al fine di permettere la 
deposizione e la preservazione delle pelagiti condensate. Quindi, il massimo dell’attività tettonica 
si ebbe nel Sinemuriano inferiore, con un’entità di displacement valutato da Santantonio & 
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Carminati (2011) di circa 1000 m in 2 m.y., comparabile con i tassi di estensione dei sistemi di rift 
continentali. Altro dato che sottolinea come la fase di rifting cessò nel Sinemuriano è il contatto 
in onlap, perfettamente preservato senza evidenze di deformazione successiva, dei depositi 
bacinali del Giurassico inferiore sul Calcare Massiccio o su depositi di episcarpata sinemuriani. 
Faglie che quindi nelle fasi post-rift divennero inattive, e che sono indicate come ‘paleofaglie’. 
In letteratura molto spesso originari contatti stratigrafici sono stati confusi o (mal)interpretati come 
contatti tettonici, spesso definiti come paleofaglie (e.g. Di Naccio et alii, 2005). La differenza 
sostanziale tra ‘paleoscarpata’ e ‘paleofaglia’, che diventa quindi un problema epistemologico, sta 
nel fatto che le paleofaglie sono quei luoghi in cui le unità mostrano contatti tettonici, mentre le 
paleoscarpate sono superfici su cui si hanno contatti stratigrafici con i depositi che poggiano su di 
essa. Questa considerazione permette di porre importanti vincoli riguardo la ricostruzione sia 
dell’assetto paleotettonico dell’area in studio, sia sull’evoluzione tettono-stratigrafica. 
Un carattere diagenetico utile al fine di individuare zone di paleoscarpata o di contatto Calcare 
Massiccio-depositi bacinali è il fenomeno della ‘silicizzazione del Calcare Massiccio’. Questo 
carattere venne studiato dettagliatamente per la prima volta da Santantonio & Galluzzo (1994) e 
da Santantonio et alii (1996), ed è stato attribuito a infiltrazione nei pori del calcare peritidale da 
parte di fluidi ricchi in silice, legata alla dissoluzione di elementi silicei (opalini) come spicole di 
spugna e radiolari presenti nei depositi bacinali; quindi sarebbe un carattere diagenetico successivo 
alla litificazione del Calcare Massiccio, ma precedente alla sua totale cementazione. La selce si 
presenta: o amorfa sotto forma di noduli centimetrici - ma anche più piccoli -, o come croste, o 
come riempimento/sostituzione di pori, fossili, litoclasti e voids. La silicizzazione costituisce una 
fascia che dalla zona di contatto “entra” all’interno del Calcare Massiccio, e l’ampiezza di questa 
è proporzionale sia alla disponibilità in silice del litotipo a contatto, sia alla durata dell’esposizione 
sottomarina. Il fenomeno della silicizzazione non si ha solo nelle zone di paleoscarpata, bensì 
anche ogni qual volta il Calcare Massiccio si trovava a contatto con formazioni selcifere o silicee, 
ad esempio sotto forma di olistoliti o megabrecce. 
Altra considerazione importante da fare nelle zone di margine riguarda la presenza di filoni 
sedimentari. Questi, che generalmente rappresentano il riempimento di originarie fratture ad opera 
di pelagiti, sono ottimi indicatori del fatto che si è in presenza di blocchi di footwall delle faglie 
giurassiche. 
La presenza di depositi gravitativi di massa nelle successioni bacinali costituisce un ulteriore 
indizio di zone prossimali a margini di alti morfostrutturali, ai piedi dei quali si accumulavano 
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brecce, megabrecce e olistoliti per arretramento erosivo (Santantonio & Carminati, 2011). Sulle 
megabrecce o sui grossi blocchi di Calcare Massiccio, inoltre, potevano preservarsi sottili plaghe 
di pelagiti condensate in quanto corpi clastici con topografia rilevata rispetto al fondale marino. 
Questi depositi condensati sono stati descritti come ‘depositi di epibreccia’ (Galluzzo & 
Santantonio, 2002; Fabbi, 2015; Cipriani et alii, 2016) o ‘depositi di epiolistolite’ (Di Francesco 
et alii, 2010). Molto spesso questi tipi di depositi sono stati riferiti a successioni di top di alto 
strutturale, comportando errori di interpretazione nelle ricostruzioni paleogeografiche e strutturali 
(per un esempio, vedi Mattei, 1987 vs. Di Francesco et alii, 2010). 
Nelle zone di basso strutturale, quello che avvenne a seguito della fase di rifting fu un riempimento 
passivo delle differenze paleobatimetriche ereditate, con successioni molto spesse (alcune 
centinaia di metri), scarsamente fossilifere (tranne rare eccezioni) e ricche in fenomeni di 
risedimentazione. Le pelagiti poggianti in unconformity sui margini di PCP erano soggette a 
compattazione differenziale (Carminati & Santantonio, 2005); questo poteva generare uno slope 
debolmente inclinato che, talvolta, poteva causare instabilità gravitativa e risedimentazione di 
materiale plastico sotto forma di slumps, pebbly mudstones o debris flows. Inoltre, la 
compattazione determina negli strati in contatto con un margine una tipica uncinatura che in 
passato veniva confusa con pieghe da trascinamento di natura tettonica. Per questo motivo è 
sempre importante effettuare un’attenta analisi delle paleoscarpate. 
In un sistema PCP/bacino i diversi contesti deposizionali precedentemente descritti sono 
caratterizzati da altrettante associazioni di facies, con differenze stratigrafico-sedimentologiche 
tali da poterle distinguere le une dalle altre, raggruppate da Santantonio (1993) in (fig. 15): 
1. Associazione di facies pelagica condensata o associazione di facies A (f.a.A), tipiche del 
top delle PCP, con lacune stratigrafiche di varia entità, abbondanza in macrofossili e 
assenza di elementi da flusso gravitativo. Generalmente manca la selce e sono concordanti 
con il Calcare Massiccio s.l. Nel caso di PCP tipo 2, all’interno della successione possono 
esserci fenomeni di instabilità gravitativa, e interdigitazione con le unità selcifere. 
2. Associazione di facies pelagica normale o associazione di facies B (f.a.B), tipica delle 
sequenze bacinali, con spessori elevati di pelagiti, frequenti fenomeni di risedimentazione 
ed olistoliti provenienti dai contigui alti strutturali; la selce è sempre presente, eccezion 
fatta per rari casi (vedi paragrafo Stratigrafia). 
3. Associazione di facies composita o associazione di facies C (f.a.C), caratterizzata da 
pelagiti condensate in sottili plaghe discontinue legate ad irregolarità morfologiche, e 
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tipiche delle paleoscarpate poiché in queste frequenti erano i fenomeni da crollo, e le 
relative cicatrici potevano costituire nicchie morfologiche atte a conservare sedimento 
pelagico. Tali pelagiti sono in discordanza con il substrato, e spesso anche in discordanza 
reciproca. L’associazione di facies “C” caratterizza anche settori di gradino ribassato 
(perched basin sensu Santantonio, 1994). Si tratta di porzioni di PCP ribassate durante fasi 
estensionali post-rift, con arretramento del margine e sovrapposizione di depositi ad 
affinità bacinale su facies tipicamente condensate (per un esempio, vedi Alvarez, 1989b; 
Santantonio, 1993).  
Già Centamore et alii (1971) riconobbero, effettuando uno studio litostratigrafico su 26 sezioni 
dell’Appennino umbro-marchigiano, tre tipi di successioni differenti per quel che riguarda il 
Giurassico: 
- serie complete, costituite da sedimentazione ipoteticamente continua, e con spessori ingenti 
e costanti; 
- serie condensate e lacunose, caratterizzate da spessori esigui e spesso variabili, con 
frequenti hiatus deposizionali; 
- serie composte, con sovrapposizione delle successioni complete sui termini condensati, 
testimoniante uno hiatus tra le due sequenze. 
Sulla base di queste suddivisioni, riassumendo riconosciamo due successioni principali nel 
dominio umbro-marchigiano per quanto riguarda il Giurassico (fig. 16): 
- Successione di basso strutturale, con unità comprese tra il Calcare Massiccio C o Calcare 
Massiccio del Burano (Jacobacci et alii, 1974) e la Maiolica. Riferibile alle “serie 
complete” di Centamore et alii (1971) o alla “facies association B” di Santantonio (1993), 
Fig. 15: associazioni di facies riconoscibili nei vari contesti deposizionali di un sistema ad alti e bassi strutturali. A) associazione condensata 
di top di PCP; B) successione bacinale di hangingwall delle faglie giurassiche; C) associazione composita con depositi condensati e 
litoclastici in settori di margine di alto strutturale (Marino & Santantonio, 2010).  
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testimonia una sequenza spessa di rocce considerata stratigraficamente continua, 
accumulatasi nelle zone strutturalmente depresse. Le formazioni che la caratterizzano 
sono: Calcare Massiccio C, Corniola, Marne del Monte Serrone e/o Rosso Ammonitico, 
Calcari e Marne a Posidonia, Calcari Diasprigni, Calcari a Saccocoma e Aptici, Maiolica. 
- Successione di alto strutturale (o PCP), riferibile alla “facies association A” (Santantonio, 
1993) o alla “serie condensata e lacunosa” di Centamore et alii (1971). Si tratta di depositi 
accumulatisi sulle zone paleotopograficamente più rilevate con spessori esigui e con 
all’interno lacune stratigrafiche, causa bassi tassi di sedimentazione uniti a fenomeni di 
erosione. Per quanto riguarda la nomenclatura delle unità comprese tra il Calcare Massiccio 
B e la Maiolica, si hanno due “scuole”: quella di Jacobacci et alii (1974) e Centamore et 
alii (1975, 1979), basate sul lavoro di Centamore et alii (1971), che utilizzano la 
“Formazione del Bugarone”, e quella di Cecca et alii (1990), che fanno riferimento al 
“Gruppo del Bugarone”. Nel primo caso gli Autori suddividono in membri le unità 
litostratigrafiche denominandole: Calcari Stratificati Grigi, Calcari Nodulari e Marne 
Verdi, Calcari Nodulari Nocciola, Calcari Nodulari ad Aptici. Nella seconda, invece, gli 
autori assegnano alle unità un rango formazionale, in quanto riconosciute come equivalenti 
litostratigrafici delle formazioni bacinali. Per cui essi riconoscono la Corniola equivalente, 
il Rosso Ammonitico equivalente, il Bugarone inferiore e il Bugarone superiore, 
formazioni riunite nel Gruppo del Bugarone. Quello che manca nella successione di alto 
Fig. 16: assetto paleotettonico, successione stratigrafia giurassica e litostratigrafia dei sistemi PCP/bacino (modificato da Bollati et alii, 2011).  
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strutturale è la Formazione dei Calcari Diasprigni o equivalenti di questi, eccezion fatta 
localmente per delle intercalazioni radiolaritiche; a tale mancanza corrisponde una lacuna 
stratigrafica di circa 20 My (Cecca et alii, 1990), riconosciuta tra il Bugarone inferiore e il 
superiore (= tra i Calcari Dolomitizzati Nocciola e i Calcari Nodulari ad Aptici sensu 
Centamore et alii, 1971). Inoltre manca completamente la selce nelle unità sopra elencate, 




4.3 EVOLUZIONE TETTONO-SEDIMENTARIA POST-RIFTING DEL BACINO UMS 
Dopo l’acme estensionale del Sinemuriano inferiore, la fase di rifting coinvolse i settori 
(attualmente) più occidentali della Toscana. Questa seconda fase di rifting (rift 2 – Santantonio & 
Carminati, 2011) portò poi all’apertura del braccio di oceano coincidente con l’oceano Ligure-
Piemontese (fig. 17)  
Nel Pliensbachiano, a seguito dell’annegamento della piattaforma del Calcare Massiccio, tutto il 
dominio venne coinvolto in una sedimentazione tipicamente pelagica. Dati di stratigrafia isotopica 
suggeriscono una fase climatica calda e arida per il Pliensbachiano superiore (Domeriano) 
(Franceschi et alii, 2014). Optimum climatico che precedette un corrugamento al limite 
Pliensbachiano/Toarciano, riferito a forti immissioni di CO2 nell’atmosfera per attività di grosse 
province magmatiche (e.g. Karoo-Ferrar -Woodfine et alii, 2008). Questo elevato contenuto in 
anidride carbonica provocò un aumento dell’umidità, con conseguente apporto di materiale 
terrigeno in bacino e aumento della fertilità. Conseguente fu l’acidificazione delle acque, che 
culminò con condizioni di disossia come testimoniato dall’Early Toarcian Oceanic Anoxic Event 
(T-OAE - Jenkyns, 1985). Evidenza di questa crisi, diffusa in gran parte dei domini della Tetide, 
fu una sedimentazione mista carbonatico-silicoclastica nei domini pelagici, testimoniata nel settore 
UMS dalle facies delle Marne del Monte Serrone e/o del Rosso Ammonitico. Depositi marnosi 
che caratterizzano anche le successioni di PCP, a indicare grande quantità di materiale terrigeno 
Fig. 17: ricostruzione della fase di rifting che nell’Hettangiano-Sinemuriano coinvolse il settore UMS, ma che nel Giurassico inferiore alto 
portò invece all’apertura dell’Oceano Ligure-Piemontese nei settori della Toscana occidentale (modificato da Santantonio & 
Carminati, 2011).  
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in sospensione. Crisi che provocò un calo nei tassi di sedimentazione nelle aree bacinali, e un 
cambio nel tipo di fabbrica del carbonato nelle piattaforme produttive, che passò da biogenica a 
chimica (Trecalli et alii, 2012). Questo è apprezzabile nelle zone prossimali ai margini di 
piattaforma carbonatica, dove intercalazioni oolitiche caratterizzano soprattutto la Formazione 
delle Marne del Monte Serrone. Condizioni paleoecologiche della colonna d’acqua 
particolarmente stressate sono testimoniate anche dall’oligotipia della fauna che accompagna tali 
depositi. Associazione che caratterizzò un intervallo temporale di almeno 10 m.y. (Toarciano p.p.-
Bajociano p.p.) e che è costituita da cefalopodi, radiolari e bivalvi “a guscio sottile” (Conti & 
Monari, 1992). Bivalvi a guscio sottile ritenuti da Conti & Monari (1992) organismi estremamente 
tolleranti alle variazioni ambientali, ma che scomparvero nel Bajociano superiore per far posto a 
una fauna monotipica (per quanto riguarda il settore UMS) caratterizzata solo da radiolari. Questo 
a testimoniare un’ulteriore variazione paleoceanografica della quale parlerò in seguito.  
Una ripresa della produzione del carbonato si ebbe nel Toarciano superiore, con il rapporto 
carbonato/argilla che tornò ad essere elevato. Questo coincise con una ripresa dello shedding di 
materiale bentonico dai margini della piattaforma, con corpi torbiditici ingenti per quanto riguarda 
il Bajociano. L’origine di questi abbondanti depositi risedimentati potrebbe essere riferita anche a 
un’effimera fase di instabilità tettonica sinsedimentaria; dato coadiuvato dalla presenza di 
numerosi corpi clastici e olistoliti intercalati nei depositi bajociani delle successioni prossime ad 
alti strutturali intrabacinali (Centamore et alii, 1975; Galdenzi, 1986; Galluzzo & Santantonio, 
2002; Cipriani et alii, 2016; Paparella et alii, 2016).  
Una nuova forte crisi di produzione del carbonato, confermato anche da un graduale aumento del 
contenuto in silice nei depositi bacinali, ci fu nell’intervallo Bajociano superiore/Bathoniano-
Kimmeridgiano basale, e che coincise con lo spreading oceanico della Tetide Alpina (Bill et alii, 
2001). In tutti i domini pelagici della Tetide si depositarono facies estremamente selcifere e 
radiolaritiche (Diaspri Auctt.) durante l’intervallo Giurassico medio-Giurassico superiore basale, 
e questo fenomeno fu guidato da importanti variazioni paleoceanografiche. L’eutrofizzazione della 
colonna d’acqua con incremento della produttività primaria potrebbe esser stato un fattore 
scatenante. Crisi evidenziata anche da escursioni positive del δ13C nelle curve isotopiche di alcune 
successioni bacinali (Bartolini et alii, 1999; Morettini et alii, 2002). Questo coincise anche con 
uno switch off nel periplatform ooze, a indicare condizioni di stress anche per la fabbrica bentonica. 
Tale crisi è registrata in molte successioni prossime a margini di piattaforme carbonatiche 
produttive, dove è possibile notare una drastica riduzione nel materiale neritico esportato per 
l’intervallo Bathoniano-Kimmeridgiano (e.g. Bartolini et alii, 1999; Galluzzo & Santantonio, 
2002; Santantonio & Murano, 2004). La peculiarità di questo intervallo è che depositi radiolaritici 
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non si ritrovano (eccetto per particolari situazioni paleogeografiche) nelle successioni di top di 
PCP, generando uno hiatus deposizionale di circa 20 m.y. descritto come Main Gap (Cecca et alii, 
1990). Una spiegazione a questo fenomeno potrebbe essere data dal fatto che, durante l’intervallo 
Bajociano inferiore - Kimmeridgiano inferiore, il sedimento era composto da scarso 
nannoplancton e da radiolari. La quasi totale mancanza di coccolitoforidi non avrebbe permesso 
la coesione dei radiolari, facilitandone quindi l’asportazione a opera delle correnti di winnowing. 
Il sedimento rimosso dal top degli alti strutturali venne poi ridepositato in bacino (Baumgartner, 
1990). Questo spiegherebbe anche la mancanza di mineralizzazione della superficie diastemica, 
poiché continuamente coperta da un sottile velo di sedimento (Morettini et alii, 2002).  
La ripresa della produzione carbonatica avvenne nel Kimmeridgiano inferiore. Dalle piattaforme 
carbonatiche ricominciò il periplatform ooze così come lo shedding di materiale bentonico; a 
questo si unì la diffusione del crinoide Saccocoma, ma soprattutto la proliferazione del 
nannoplancton calcareo che ebbe il bloom nel Titonico superiore con la deposizione delle facies 
della Maiolica (Erba, 2006). La sedimentazione di nannomicriti, così come per le facies 
radiolaritiche, fu un evento diffuso nella Tetide (Wieczorek, 1988), e si ritiene che nel dominio 
umbro-marchigiano-sabino causò il livellamento delle paleotopografie ereditate dalla fase di 
rifting del Giurassico inferiore. Dato sottolineato dalle importanti differenze di spessore dei 
depositi della Maiolica fra le successioni bacinali (fino a 400 m; in media 250 m) e quelle di alto 
strutturale (50-60 m) (e.g. Colacicchi et alii, 1970; Centamore et alii, 1971; Farinacci et alii, 1981; 
Galluzzo & Santantonio, 2002). Differenze che si hanno anche all’interno dello stesso bacino, con 
i settori (attualmente) più occidentali (Umbria occidentale e Toscana) dove la Maiolica raggiunge 
spessori esigui (0-70 m) in successioni bacinali. La messa in posto della Maiolica è sempre stata 
fatta coincidere con una fase di subsidenza termica e di relativa stabilità tettonica (e.g. Carminati 
et alii, 2013); nuovi dati di terreno stanno, però, fornendo nuovi spunti geologici riguardo questo 
argomento, e dei quali parlerò nel capitolo sulla “Tettonica estensionale del Cretaceo inferiore”. 
Dal punto di vista paleoecologico, durante il Cretaceo inferiore p.p. dominarono condizioni di 
greenhouse aride, con locali perturbazioni umide coincidenti con fasi di disossia della colonna 
d’acqua. La presenza di orizzonti ricchi in materia organica (Weissert event, Valanginiano – Erba 
et alii, 2004; Livello Faraoni, Hauteriviano superiore – Cecca et alii, 1994) ne sono la 
testimonianza.  
La sedimentazione di facies tipo Maiolica si protrasse fino all’Aptiano, quando ci furono ingenti 
cambiamenti paleoclimatici e paleoecologici. Variazioni che interessarono sia contesti 
deposizionali bacinali, sia piattaforme carbonatiche produttive. L’impostazione di fasi umide, con 
input di acque dolci in bacino e relativo carico terrigeno, comportò un cambio nel tipo di 
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composizione dei sedimenti, che da dominanza carbonatica divennero a dominanza silicoclastica. 
Tale fenomeno è rappresentato dalle facies delle Marne a Fucoidi, unicum terrigeno insieme al 
Rosso Ammonitico in un contesto deposizionale tipicamente carbonatico. Il rapporto 
carbonato/argilla divenne improvvisamente molto basso, e a questo si associarono ingenti 
accumuli di materiale organico che portarono, nell’Aptiano inferiore, a condizioni anaerobiche 
(Livello Selli, OAE 1a – Coccioni et alii, 1987). Condizioni di disossia che comunque 
caratterizzarono un intervallo di tempo estremamente lungo (Aptiano-Albiano p.p., circa 20 m.y.), 
con frequenti fasi anossiche registrate nel record fossile. La crisi del Cretaceo “medio” è stata 
riferita a importanti fasi di attività vulcanica, con la messa in posto di Large Igneous Provinces, 
fra le quali Ontong-Java nel Pacifico. Questo comportò un rafforzamento del greenhouse, a causa 
dell’elevata immissione di CO2 nell’atmosfera, e quindi il passaggio da condizioni aride a umide 
(per maggior informazioni si rimanda a Föllmi, 2012).  
Nei settori prossimali alle piattaforme produttive, nonostante la crisi della fabbrica del carbonato, 
si ridepositarono abbondanti flussi gravitativi. Questi caratterizzano soprattutto la parte più bassa 
delle Marne a Fucoidi, e furono probabilmente controllate da fattori esogeni piuttosto che da 
sovrapproduzione della piattaforma carbonatica. 
La ripresa della produttività carbonatica avvenne al limite Aptiano/Albiano, con il superamento 
della crisi dei coccolitoforidi e con un turnover dei foraminiferi planctonici, e nell’Albiano medio 
dove avvenne una rapida radiazione a livello sia specifico che generico dei foraminiferi planctonici 
(Premoli Silva & Sliter, 1999). Foraminiferi planctonici che dominarono l’associazione fossile già 
dall’Aptiano. 
La successione dal Cretaceo superiore all’Eocene dal punto di vista paleoecologico e 
paleoambientale non subì vistose modificazioni. Nemmeno dal punto di vista litostratigrafico, 
poiché non solo a scala di bacino, ma anche a scala di reame, si deponevano le facies della Scaglia 
s.l. Un’eccezione è data dal Livello Bonarelli (OAE2, Cenomaniano/Turoniano - e.g. Farrimond 
et alii, 1990), evento anossico a scala globale con depositi ricchi in carbonio organico e silice, ma 
estremamente poveri in carbonato. Si tratta di black shales la cui origine è stata riferita: i) a un 
aumento della fertilità della colonna d’acqua legata a correnti di upwelling (Premoli Silva et alii, 
1999); ii) ad apporto continentale di materiale organico connesso a una variazione climatica da 
arida a umida (Jenkyns, 1985). Un’altra eccezione è data dall’estinzione di massa al passaggio tra 
il Cretaceo e il Paleocene (Limite K/Pg Auctt.), facilmente riconoscibile nelle successioni 
pelagiche a causa della variazione di associazione faunistica (Premoli Silva & Sliter, 1999).  
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Le profondità di sedimentazione per le Scaglie s.l. sono state ritenute da alcuni autori “profonde”, 
cioè deposte a 1500-2500 m di profondità (e.g. Coccioni & Galeotti, 2003); Carminati et alii 
(2013) definiscono, sulla base di ritrovamenti di rudistidi in posizione fisiologica all’interno delle 
pelagiti della Scaglia e su considerazioni paleogeografiche riguardanti sistemi di PCP/bacino 
effettuate sulla dorsale umbro-marchigiana, una paleobatimetria di 500-700 m del fondale marino. 
Paleobatimetria e tassi di subsidenza controllati, probabilmente, da tettonica sinsedimentaria. 
Infatti, evidenze di instabilità tettonica sono state riconosciute all’interno della Scaglia Rossa, con 
faglie sinsedimentarie (Marchegiani et alii, 1999), slumps e accumuli megaclastici legati allo 
smantellamento dei margini della Piattaforma Laziale-Abruzzese (Corda & Mariotti, 1986).  
Le deformazioni orogenetiche e l’esumazione della catena alpina influenzarono la sedimentazione 
del bacino umbro-marchigiano. L’apporto terrigeno legato allo smantellamento della neo-catena 
in formazione è testimoniato da una graduale diminuzione del rapporto carbonato/argilla. Questo 
raggiunse il climax nell’Oligocene, quando si depositarono le facies marnose della Scaglia 
Cinerea. Sedimentazione terrigena che continuò fino al coinvolgimento nel sistema catena-
avanfossa-avanpaese nel Neogene del dominio UMS. Eccezion fatta per un evento carbonatico-
marnoso-siliceo-vulcanoclastico rappresentato dalla Formazione Bisciaro. Nel Miocene il contesto 
deposizionale pre-orogenico di margine passivo della placca Adria si trasformò in quello tipico di 
margine collisionale, con accumulo sulle rampe di avanpaese (Formazione dello Schlier) e nei 
bacini di avanfossa di ingenti spessori di materiale torbiditico silicoclastico sinorogenico 
(Formazione Marnoso-Arenacea). La migrazione della catena a pieghe e thrust verso i settori nord-
orientali venne accompagnata nei settori più interni da una tettonica estensionale per slab-retreat 
e apertura del bacino di retro-arco, coincidente con l’attuale Mar Tirreno (Doglioni et alii, 1999; 
Scrocca et alii, 2003; Faccenna et alii, 2004) (fig. 18). per cui i settori più interni della catena 
presentarono un contesto deposizionale marino e continentale già dal Pliocene.
Fig. 18: line drawing e interpretazione del profilo sismico CROP 03 (da Scrocca et alii, 2003). 
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4.4. RIASSUNTO: EVOLUZIONE TETTONO-STRATIGRAFICA DEL DOMINIO UMS 
a) Trasgressione carnica controllata da tettonica sin-sedimentaria e deposizione di facies 
evaporitiche (Anidriti di Burano) e calcareo-marnoso-dolomitiche (Fm. del M. Cetona). 
b) Nell’Hettangiano si impostò un esteso sistema carbonatico peritidale (Piattaforma del Calcare 
Massiccio). 
c) Nel Giurassico inferiore si instaurò una fase estensionale connessa al rifting tetideo, con 
parossismo nel Sinemuriano, che smembrò la piattaforma del Calcare Massiccio e causò un 
assetto ad alti e bassi strutturali.  
d) Al limite Hettangiano/Sinemuriano ci fu l’annegamento dei blocchi di hangingwall delle 
faglie giurassiche per subsidenza tettonica. 
e) Nel Pliensbachiano inferiore ci fu l’annegamento della fabbrica bentonica anche dei blocchi 
di alto strutturale. Questo avvenne contemporaneamente in tutto il dominio UMS per 
perturbazioni oceanografiche e non per subsidenza tettonica. Si impostò una deposizione 
puramente pelagica. 
f) Dal Giurassico inferiore al Cretaceo inferiore si ebbe un riempimento passivo delle differenze 
paleobatimetriche generate dalle faglie normali giurassiche, con deposizione di facies 
condensate sul top degli alti intrabacinali, e di successioni “complete” nei depocentri. Le 
successioni di riempimento di bacino andavano a poggiare in discordanza sulle scarpate di 
faglia (ormai non più attive) dove era esposto il Calcare Massiccio pre-rift.  
g) Con la deposizione della Maiolica si ebbe il livellamento della paleotopografia sottomarina a 
scala di Dominio. 
h) Nel Barremiano si ha una nuova fase estensionale, post-rift, che riattiva faglie dirette ereditate 
dal Giurassico inferiore e causa ringiovanimento di margini di alti strutturali. 
i) Dal Cretaceo superiore al Miocene si ebbe una deposizione pelagica tutto sommato uniforme 
a scala di Dominio, sebbene con locali variazioni di facies. 
j) Nel Miocene ci fu il coinvolgimento nelle deformazioni compressive legate all’orogenesi 
appenninica, mentre nel Pliocene si svilupparono faglie dirette post-orogeniche per l’apertura 




5. STUDI PRECEDENTI 
I dati di letteratura geologica a disposizione sull’area in esame non sono particolarmente 
abbondanti. I più antichi risalgono alla fine dell’800 - primi del ‘900, quando le conoscenze 
geologiche erano molto limitate, per cui la lettura di tali lavori è servita più che altro per cultura 
personale, ma non si è voluto sottovalutare le osservazioni fatte dagli Autori. Verri (1882-1883, 
1884, 1885, 1886) fu uno dei primi a lavorare nei settori narnesi-amerini, e riconosce per primo 
nel settore di Amelia la presenza di depositi attribuiti al Retico, così come l’esistenza di una 
connessione pliocenica tra i depositi marini a W della Dorsale Narnese-Amerina, e i depositi 
lacustri della piana di Terni a E mediante la presenza di facies salmastre. 
Terrenzi (1886a, b) descrive in due opere distinte sia faune ad ammoniti campionate in due 
affioramenti di Rosso Ammonitico presso Narni, sia depositi pliocenici dove riconosce faune 
tipiche di ambienti salmastri. 
I primi lavori con un’attenta descrizione stratigrafica risalgono a oltre un secolo fa, con Lotti (1902, 
1903). L’autore descrive per la prima volta evidenze di tettonica, e riconosce nella catena una 
grossa anticlinale complessa, rotta e incompleta nel lato occidentale, ma ribaltata su quasi tutto il 
lato orientale. Questi dati vennero poi raccolti in un unico lavoro che raggruppava tutti i 
rilevamenti svolti in Umbria dall’Autore, e che costituisce poi la prima edizione della Carta 
Geologica in scala 1:100.000 dell’area (Lotti, 1926 - fig. 19)).  
Fig. 19: alcune sezioni geologiche dei Monti Narnesi modificate da Lotti (1926). 
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Meli (1917) segnala due affioramenti di Rosso Ammonitico dai quali campionò dei cefalopodi, e 
fa un excursus bibliografico sulle segnalazioni riguardanti affioramenti ammonitiferi (toarciani) 
nei settori prospicenti la piana di Terni.  
Con un salto di oltre 40 anni, compaiono i primi lavori scientifici in chiave “moderna”. Rau (1962) 
effettua una prima descrizione dettagliata dell’assetto tettonico dell’area più meridionale della 
dorsale narnese (fig. 20). Riconosce una irregolarità morfologica del Calcare Massiccio con “rughe 
e dorsali” alla fine della sedimentazione e al passaggio con l’unità soprastante. Nella zona orientale 
del M. S. Pancrazio riconosce una transizione tra il Calcare Massiccio e il calcare selcifero 
mediante un esiguo spessore di livelli detritici, ricondotti a locale emersione o erosione per correnti 
sottomarine della formazione del Lias inferiore nelle zone limitrofe l’area di affioramento. Le 
variazioni di spessore delle formazioni successive sono attribuite da Rau alla tettonica post-
sedimentaria, mentre riconosce all’interno della Maiolica una fase deformativa singenetica, con 
“...fagliette del rigetto di qualche decimetro che si perdono nella massa degli strati circostanti.” 
Questi dati – come si vedrà - hanno trovato importanti riscontri nell’area analizzata, anche se 
l’Autore non specifica le località di affioramento.  
Conforto & Parboni (1964) effettuano uno studio geologico-tecnico nella zona di Narni a seguito 
della realizzazione della galleria di derivazione dell’impianto idroelettrico del Recentino. 
Riconoscono la presenza di terreni in facies umbra, dal Calcare Massiccio alla Scaglia, piegati in 
anticlinali fagliate (“piega faglia”) tra le quali si interpongono sinclinali anch’esse fagliate (fig. 
21).  
Fig. 20: sezioni geologiche tra la dorsale di Monte Cosce e i Monti Sabini a sinistra, e modalità di formazione delle strutture di décrochment a 




Angelucci & Cocozza (1966) nel descrivere una cavità carsica sul Monte Cerrentino riportano 
anche una buona descrizione stratigrafico-strutturale dell’area. Fazzini (1968) realizza il primo 
lavoro stratigrafico “moderno” sui Monti d’Amelia, anche a livello di microfacies, attribuendo i 
litosomi alla successione umbro-marchigiana (fig. 22). Rispetto a Lotti (1902), che descriveva 
lacune stratigrafiche tra le varie formazioni, attribuisce questi fenomeni ad accidenti tettonici. Dal 
punto di vista stratigrafico introduce un argomento alquanto interessante, soprattutto per quanto 
riguarda il settore da me analizzato, in quanto riconosce alla base degli “Scisti a fucoidi” una 
“...breccia sedimentaria con elementi di calcare maiolica provenienti da più di un livello, come è 
possibile stabilire in base alla presenza di Calpionelle di tipo diverso, elementi del Giurassico sup. 
insieme a microfaune tipiche degli scisti a Fucoidi. Questa breccia sedimentaria può avere notevole 
importanza perché mostra che la formazione della maiolica, in alcune zone, anche se non in quelle 
poste nell’area rilevata, è stata soggetta a fenomeni di erosione, dipendenti da locali emersioni o 
molto più probabilmente dalla azione di correnti sottomarine.” (p. 454). Il dato citato da Fazzini 
verrà approfondito in seguito (vedi capitolo “Tettonica estensionale del Cretaceo inferiore).  
 
Un quadro conoscitivo più approfondito del settore analizzato proviene dalla stesura della seconda 
edizione dei Fogli n° 130 “Orvieto” (Servizio Geologico d’Italia, 1969); n° 137 “Viterbo” 
(Servizio Geologico d’Italia, 1970a) e n° 138 “Terni” della Carta Geologica d’Italia (Servizio 
Geologico d’Italia, 1970b) e dalla pubblicazione delle relative note illustrative ad opera 
rispettivamente di Jacobacci et alii (1970), Bertini et alii (1971) e Chiocchini et alii (1975).  
Fig. 21: sezione geologica attraverso i Monti di Narni (da Conforto & Parboni, 1964). 
 
Fig. 22: sezione geologica attraverso i Monti di Amelia (modificato da Fazzini, 1968). 
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I lavori di Pirini & Mosna (1961), Pirini Radrizzani (1970), di Passeri & Pialli (1973) e più tardi 
di Stefani & Trombetta (1989) forniscono numerose informazioni dal punto di vista 
biostratigrafico e sedimentologico riguardo i depositi retici dei M. Narnesi-Amerini.  
Ambrosetti (1972) descrive un esemplare di Dicerorhinus etruscus ritrovato nei pressi di Capitone; 
Esu & Girotti (1974) censiscono un’imponente collezione della malacofauna plio-pleistocenica 
umbra, mentre i lavori di Conti & Girotti (1977), Ambrosetti et alii (1978, 1987) e poi Gliozzi & 
Mazzini (1998), Girotti & Mancini (2003), Mancini et alii (2004, 2007) forniscono una dettagliata 
descrizione del 2° ciclo sedimentario marino-continentale plio-quaternario sia della Valle del 
Tevere che del Bacino Tiberino. 
Nel 1986 venne costruita una galleria al di sotto del M. S. Croce, propaggine più settentrionale 
della dorsale di Narni, per la realizzazione della linea ferroviaria Orte-Falconara. Durante le fasi 
di progettazione e di realizzazione vennero condotte numerose indagini, sia idrogeologiche che 
geognostiche. Studi che hanno portato alla luce nuovi dati sia di carattere stratigrafico-strutturale 
(Chiocchini et alii, 1993; Coppola et alii, 1994; Chiocchini & Pignotti, 1998), che idrogeologico 
[Chiocchini et alii, 1987 (fig. 23); Chiocchini & Castaldi, 2011 (fig. 24)] per quanto riguarda l’area 
in esame (fig. 22). 
 
Gli anni novanta rappresentano un momento in cui si ha un forte fioritura di pubblicazioni riguardo 
l’area in esame, sebbene incentrati soprattutto su aspetti di geologia strutturale. Duddrige et alii 
(1991) descrivono l’applicazione di metodi geochimici per analisi di gas emessi dal sottosuolo per 
il ritrovamento di faglie. 
Mattei et alii (1991, 1995) effettuano studi di paleomagnetismo per ricostruire le modalità di 
strutturazione dell’Appennino centrale valutando le rotazioni crostali. Coinvolgono nel 
campionamento anche le pendici del M. Cosce. Lezzerini et alii (1994) analizzano la cristallinità 
dell’Illite per caratterizzare il grado metamorfico della successione UMS sui Monti di Narni. 
Lavecchia et alii (1994) studiano, sebbene ad ampio raggio interessando l’Italia centrale, le  
Fig. 23: sezione geologica passante per il tracciante della galleria di Monte Santa Croce (modificato da Chiocchini et alii, 1987).  
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deformazioni sia orogeniche che post-orogeniche e i relativi campi di stress per ottenere 
implicazioni in chiave sismogenetica. Pierantoni (1994) effettua, grazie a un enorme lavoro 
geologico-strutturale di terreno in una Tesi di Dottorato, una ricostruzione delle principali strutture 
deformative affioranti sui Monti Martani, Sabini e Narnesi-Amerini (fig. 25). Lavoro che poi 
evolverà in numerose pubblicazioni. Calamita et alii (1996) descrivono il “Sovrascorrimento di 
Narni”; Boncio et alii (1996) effettuano un’analisi geometrica e cinematica della porzione centrale 
della catena, mentre Calamita & Deiana (1996) e Calamita & Pierantoni (1996) analizzano, a 
grande scala, i tempi e le modalità di messa in posto dell’orogene appenninico considerando anche 
la struttura narnese-amerina. Pierantoni et alii (1996) e Pierantoni (1997b) definisco, mediante 
analisi meso- e macrostrutturale seppur concentrandosi maggiormente sui vicini Monti Sabini, le 
fasi di deformazione e gli slip vector durante le fasi orogenetiche dell’Appennino centrale; Storti 
& Salvini (1996) propongono un modello di progressive rollover fold-propagation-folding per 
l’anticlinale di Narni (fig. 26). Pierantoni (1997a) ricostruisce, mediante uno studio geologico-
Fig. 24: stratigrafia dei sondaggi effettuati per la costruzione della galleria della linea ferroviaria Orte-Falconara, litologie incontrate durante 
la realizzazione del tracciato e profilo geologico della dorsale di Monte Santa Croce (modificato da Chiocchini & Castalidi, 2011). 
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strutturale, i rapporti geometrici e genetici tra sovrascorrimenti e pieghe per l’anticlinale di Narni, 
riconoscendo un modello deformativo legato a un blind thrust. Bigi & Pierantoni (1997) e Bigi et 
alii (2000) riconoscono, mediante uno studio geologico-strutturale della porzione settentrionale 
della Dorsale Narnese-Amerina, 4 unità strutturali distinte legate alla messa in posto del 
sovrascorrimento di Narni. Effettuano inoltre delle retrodeformazioni della struttura per calcolarne 
i tassi di raccorciamento. 
Agli inizi degli anni 2000 vengono prodotti due lavori importanti, soprattutto per quanto riguarda 
aspetti stratigrafico-strutturali, per il settore in analisi: Boncio et alii (2000, fig. 27) e Galluzzo & 
Santantonio (2002). I primi, infatti, riconoscono e descrivono nuove situazioni paleogeografiche 
sui Monti d’Amelia, mentre i secondi, seppur analizzando i contigui Monti Sabini, forniscono una 
Fig. 25: profili geologici attraverso la Dorsale Narnese, modificati da Pierantoni (1994). 
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nuova chiave di lettura all’approccio di terreno in situazioni paleotettonicamente complesse come 
quelle giurassiche UMS.  




Storti & Salvini (2001) effettuano uno studio di fratturazione sui Monti di Narni in quanto analogo 
affiorante di reservoir fratturati.  
Cattuto et alii (2002) ricostruiscono l’evoluzione paleogeografica della piana di Terni durante il 
Quaternario su basi geomorfologiche, coinvolgendo anche la Dorsale Narnese-Amerina.  
Frondini (2008) e Frondini et alii (2012) analizzano il chimismo delle sorgenti di Stifone-Montoro 
per comprendere come e con quale tipo di rocce le acque abbiano interagito, mentre Di Matteo et 
alii (2009) aggiornano le conoscenze sulla circolazione idrica della Dorsale Narnese-Amerina. 
Bizzarri (2010) propone un’analisi di facies dei depositi pleistocenici affioranti lungo i bordi 
occidentali dei Monti Amerini. 
Massa et alii (2010), Lovati et alii (2011) e Barani et alii (2013) effettuano una stima degli effetti 
di amplificazione delle onde sismiche su zone di cresta della topografia sulla città di Narni. 
Cipriani (2016) descrive nuovi dati sia stratigrafici che strutturali che paleogeografici riguardo la 
porzione più meridionale dei Monti di Narni (fig. 28). 
Fig. 27: sezione geologica attraverso i Monti di Narni (modificata da Boncio et alii, 2000). 




Dal punto di vista cartografico, oltre ai dati già elencati vanno citati Bigi et alii (1998, fig. 29) e le 
Carte Geologiche Regionali informatizzate della Regione Umbria per Google Earth™. 
  




In questo capitolo verranno riportate le descrizioni lito-biostratigrafiche delle unità affioranti nel 
settore analizzato. Come detto, l’area è caratterizzata da una successione sedimentaria di tipo 
UMS, che è stata ampiamente studiata in letteratura. I lavori di riferimento riguardanti questo tipo 
di successione sono quelli di Farinacci (1967, 1970), Pialli (1969), Colacicchi & Pialli (1970), 
Colacicchi et alii (1970), Passeri (1971), Centamore et alii (1971), Passeri & Pialli (1973), Nicosìa 
& Pallini (1977), Passeri (1977), Cantelli et alii (1978, 1982), Castellarin et alii (1978), Mariotti 
et alii (1978, 1979), Farinacci et alii (1981), Baldanza et alii (1982), Ciarapica et alii (1982), 
Colacicchi et alii (1985), Corda & Mariotti (1986), Civitelli et alii (1986a, b), Galdenzi (1986a, 
b), Monaco et alii (1987), Santantonio (1987, 1993, 1994), Alvarez (1989a, b), Cresta et alii 
(1989), Bice & Stewart (1990), Cecca et alii (1990), Capuano et alii (1993), Di Bucci et alii (1994), 
Fazzuoli et alii (1994, 1998, 2005), Galluzzo & Santantonio (1994, 1996, 2002), Micarelli (1994), 
Santantonio et alii (1996), Gill et alii (2004), Passeri & Venturi (2005), Carminati & Santantonio 
(2005), Cita et alii (2007), Donatelli & Tramontana (2010, 2012, 2014), Marino & Santantonio 
(2010), Santantonio & Carminati (2011), Bollati et alii (2011), Fabbi & Santantonio (2012), 
Pierantoni et alii (2013). 
L’area rilevata, per quanto riguarda il substrato carbonatico meso-cenozoico, è dominata dalle 
litologie giurassiche, mentre solo localmente si hanno affioramenti cretacei e cenozoici. 
Applicando le metodologie precedentemente descritte durante l’attività di campagna, è stato 
possibile riconoscere un'elevata complessità paleostrutturale, ereditata dal rifting del Giurassico 
inferiore, per il settore Narnese-Amerino. Va anticipato, però, che sui Monti di Narni l’assetto 
paleotettonico mesozoico è stato largamente obliterato dal “sovrascorrimento di Narni” sensu 
Calamita et alii (1996). Inoltre nell’area non affiorano successioni di top di alto strutturale s.s., e 
solo sui Monti di Amelia sono stati riconosciuti depositi ad affinità condensata. Queste ultime 
facies presentano caratteri molto simili ai depositi tipici delle successioni di top di PCP, ma si sono 
deposte in un contesto bacinale, prossimo ad alti strutturali o morfologici (olistoliti), dove le 
formazioni si assottigliano. Dal punto di vista litostratigrafico sono state riferite alle unità della 
successione giurassica di bacino, alle quali sono geneticamente legate. Dal punto di vista 
cartografico, invece, sono state differenziate come se fossero membri informali delle unità 
capostipite, permettendo così di meglio caratterizzare lo specifico contesto deposizionale.  
Date le notevoli differenze di facies delle unità giurassiche e del Cretaceo inferiore tra la dorsale 
Narnese e quella Amerina, si è deciso di suddividere l’area analizzata in due settori distinti: 




2. Settore Amerino, che comprende la porzione dei Monti di Amelia e la struttura del Monte 
San Pellegrino-Monte Santa Croce a N della Gola del Nera. 
Per quanto riguarda la nomenclatura, le unità cartografate e descritte in questo lavoro sono quelle 
classiche della successione UMS, con i nomi tradizionali seppur non formali (Cita et alii, 2007). 
Le eccezioni riguardano la Formazione del Monte Cetona, in quanto unità formalizzata (Ciarapica 
et alii, 1982), le facies ad affinità condensata, i depositi bacinali selciferi del Giurassico medio-
superiore e le facies del Cretaceo inferiore sommitale. 
I depositi condensati, date le peculiarità nelle facies e negli spessori, verranno descritti 
separatamente rispetto alle unità puramente bacinali, anche se caratterizzanti lo stesso contesto 
deposizionale. Queste unità informali sono: i “calcari a spicole di spugna e crinoidi”, i “calcari 
nodulari ad ammoniti”, i “calcari nodulari a filaments” e i “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”. 
Riguardo i depositi bacinali selciferi del Giurassico medio-superiore, dal punto di vista 
litostratigrafico vengono riferiti formalmente ai Calcari Diasprigni (Bajociano inferiore-Titonico 
inferiore – Cita et alii, 2007). Tale unità è suddivisa in due membri, il ‘membro selcifero’ e il 
‘membro dei calcari a Saccocoma e Aptici’, e il limite con l’unità sottostante (Calcari e Marne a 
Posidonia) viene fatto coincidere con la comparsa della selce. Galluzzo & Santantonio (2002), 
invece, suddividono l’intervallo selcifero in tre litofacies sulla base del ruolo litogenetico giocato 
dal contenuto fossilifero. Queste tre unità sono i “Calcari e Marne a Posidonia” (CMP – Toarciano 
sommitale-Bajociano ?inferiore/superiore), i “Calcari Diasprigni s.s.” (CDA – Bajociano 
superiore-Kimmeridgiano inferiore) e i “Calcari a Saccocoma e Aptici” (SAC – Kimmeridgiano 
inferiore-Titonico inferiore), mentre i fossili che le caratterizzano sono, rispettivamente, i bivalvi 
‘a guscio sottile’, radiolari (pressoché esclusivi componenti), crinoidi del genere Saccocoma e 
cefalopodi. Le differenze tra Cita et alii (2007) e Galluzzo & Santantonio (2002) sono: 
a) in Cita et alii (2007) i CMP hanno come limite inferiore il passaggio graduale dal Rosso 
Ammonitico, che è marcato da un aumento degli strati calcarei (talora con selce), mentre quello 
superiore è marcato dalla comparsa della selce. Per cui secondo questa definizione tetto e letto 
dell’unità potrebbero coincidere, creando un assurdo stratigrafico dove i CMP potrebbero non 
essere cartografabili. I CDA, invece, nel ‘membro selcifero’ contengono bivalvi ‘a guscio sottile’ 
nella parte più bassa;  
b) in Galluzzo & Santantonio (2002) i CMP hanno come limite inferiore la comparsa della selce, 
completamente assente nel Rosso Ammonitico, e come limite di tetto la scomparsa dei filaments 
sebbene le facies siano già particolarmente selcifere. I CDA sono caratterizzati da selci a soli 
radiolari, senza altri micro- e macrofossili, e il limite di top dell’unità coincide con la comparsa di 
Saccocoma spp. e macrofossili quali aptici, ammoniti, belemniti.  
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Dato che l’approccio di Galluzzo & Santantonio (2002) risulta essere decisamente più pratico sul 
terreno e molto meno influenzabile dalla soggettività, e dato che le unità assumono, così distinte, 
rilevanza litobiostratigrafica poiché possiedono spessori, facies, età e contenuto fossilifero che 
permettono di poterle riferire a 3 unità di rango formazionale differenti, in questo lavoro è stato 
preferito rispetto a quello di Cita et alii (2007).  
Ultima eccezione è rappresentata dall’unità informale “membro di Rocchette” (Cipriani, 2016), 
riferito alla parte alta delle Marne a Fucoidi. I Monti Narnesi-Amerini, così come la parte 
occidentale di quelli Sabini, presentano al passaggio tra le Marne a Fucoidi e la Formazione della 
Scaglia Bianca una litofacies facilmente caratterizzabile sul terreno e caratterizzata da 
un’alternanza ciclica di calcari e marne, con abbondante selce. Cita et alii (2007) posizionano il 
limite tra Marne a Fucoidi e Scaglia Bianca con la scomparsa degli ultimi livelli marnosi e la 
comparsa di calcari micritici con selce, ma, come vedremo, il “membro di Rocchette” presenta 
facies tipiche delle Marne a Fucoidi ma con un’associazione faunistica che raggiunge anche unità 
biostratigrafiche della Scaglia Bianca basale. Per cui, essendo facilmente riconoscibile sul terreno 
e dato lo spessore (>10 m), si è deciso di voler differenziare cartograficamente il “membro di 
Rocchette” rispetto alle unità “capostipite”, riferendolo alle Marne a Fucoidi piuttosto che alla 
Scaglia Bianca. Questo perché presenta una maggiore affinità litologica con le Marne a Fucoidi e 
perché dal punto di biostratigrafico incomincia nell’Albiano medio (coincidente proprio con la 
deposizione di questa unità). 
In questo modo riconosciamo una successione sedimentaria che inizia con la Formazione del 
Monte Cetona e il Calcare Massiccio, ma che a causa della tettonica sinsedimentaria giurassica si 
differenzia in: a) una successione di top di PCP con il “membro del calcare massiccio B” mentre 
non affiora il Gruppo del Bugarone; b) una successione di bacino con la “litofacies del calcare 
massiccio C”, alla quale seguono la Formazione della Corniola, la Formazione del Rosso 
Ammonitico, i ‘Calcari e Marne a Posidonia’, i ‘Calcari Diasprigni s.s.’, i ‘Calcari a Saccocoma e 
aptici’. Queste unità passano lateralmente, rispettivamente, ai “calcari a spicole di spugna e 
crinoidi”, i “calcari nodulari ad ammoniti”, i “calcari nodulari a filaments” e i “calcari nodulari ad 
aptici e Saccocoma”. 
La Maiolica uniforma di nuovo le successioni, seguita dalle Marne a Fucoidi, la Scaglia Bianca, 
la Scaglia Rossa, la Scaglia Variegata, la Scaglia Cinerea, il Bisciaro e lo Schlier. Non affiorano 
le unità terrigene più giovani, poiché coperte dai depositi plio-pleistocenici dell’Unità del Chiani-
Tevere, o dai depositi continentali quaternari . 
Si intende precisare che le facies del calcare massiccio B sono state trovate solo in sporadici 
affioramenti e sotto forma di depositi di episcarpata nel solo Settore Amerino. Allo stesso modo, 
le unità mioceniche affiorano soltanto nei settori Narnesi dell’area di studio. 
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La descrizione litostratigrafica verrà fatta procedendo da Sud verso Nord, mettendo in evidenza 
eventuali differenze di facies. In particolare, durante la descrizione delle unità pelagiche 
giurassiche e delle Marne a Fucoidi, alle unità capostipite si aggiungerà la descrizione dei membri 
informali che caratterizzano il settore Narnese-Amerino. Verrà fatto riferimento alle diverse 
sezioni stratigrafiche misurate, quando possibile. Verrà riportata anche l’analisi delle microfacies 
condotte sulle sezioni sottili, con riferimento alle Standard Microfacies (SMF) introdotte da 
Wilson (1975) e modificate da Flügel (2004). Infine, onde evitare ripetizioni nella discussione, si 




6.1. FORMAZIONE DEL MONTE CETONA (CET) (Tavola I) 
La Formazione del Monte Cetona (Ciarapica et alii, 1982) o “calcari a Rhaetavicula contorta” 
Auctt., “dolomie a Choncodon” sensu Passeri & Pialli (1973), rappresenta l’unità 
litostratigrafica più antica affiorante nella dorsale Narnese.  
La CET affiora estesamente sul versante occidentale della Dorsale Narnese, ma caratterizza 
anche ampie porzioni dei Monti di Amelia. In particolare, sui Monti di Narni gli affioramenti 
più caratteristici si hanno lungo una fascia orientata NW-SE che da Ponte Arverino arriva fino 
a Pozzo d’Ornello (pendici SW di Monte Frasso), ma che ha le sue propaggini più settentrionali 
nell’abitato di Schifanoia. Lembi di depositi triassici si hanno in località Madonna della 
Scoperta, e nelle gole del Nera a NW dell’abitato di Stifone. Per quanto riguarda i Monti di 
Amelia, gli affioramenti più importanti si hanno lungo il bordo orientale della dorsale, e in 
particolare nel Fosso Fiacchignano (SE di Capitone) dove sono state riconosciute tutte le 
litofacies descritte a Ponte Arverino. Altra zona dove l’unità affiora estesamente è 
rappresentata dall’area Gabelletta-Monte La Croce-I Cappuccini (NW di Foce). Anche qui, 
grazie all’incisione del Rio Grande, è stato possibile riconoscere 4 delle 5 litofacies sopra 
elencate, tranne quella basale. Infine, sporadici affioramenti si hanno in località La Torre (1,5 
km a NW di Amelia), nella Valle Rignana (pendici NE del Monte Arsiccio) e a N di Porchiano. 
Litologicamente si tratta di alternanze calcareo-marnose e calcareo-dolomitiche con tessitura 
da mudstone a grainstone bioclastico e oolitico. Nella zona di Poggio-Ponte Arverino, settore 
occidentale dei Monti di Narni, si ha il miglior affioramento della formazione, studiato anche 
dagli Autori che hanno lavorato sul 
Triassico di questo settore 
dell’Appennino (Pirini & Mosna, 
1961; Pirini Radrizzani, 1970; 
Passeri & Pialli, 1973; Chiocchini et 
alii, 1975, Stefani & Trombetta, 
1989) (fig. 30). Qui sono state 
riconosciute su base litostratigrafica 
5 litofacies differenti, 
stratigraficamente continue:  
1) la più antica è caratterizzata da 
calcari, calcari dolomitici e 
dolomie con varie tonalità di 
grigio e con spessori degli strati 
Fig. 30: sezione stratigrafica di Ponte Arverino (Poggio, Umbria) della 
Formazione di Monte Cetona (da Passeri & Pialli, 1973).  
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da 30 a 70 cm, dove sono state riconosciute scarse intercalazioni marnose millimetriche 
(fig. 32a). Sono facies ricche in Triasina hantkeni, fino a formare talvolta delle vere e 
proprie “triasiniti” (Ciarapica et alii, 1982), lamellibranchi, gasteropodi, che si associano 
ad abbondanti granuli rivestiti. Tessituralmente si presentano come packstone-grainstone, 
talvolta wackestone, a foraminiferi bentonici e molluschi, con associati granuli rivestiti 
(SMF 18-foraminiferi). Lo spessore in affioramento è di almeno 6 m; 
2) calcari e calcari marnosi giallognoli-arancio-bruni, ben stratificati (spessore massimo 15 
cm), per uno spessore di circa due metri. Passano repentinamente a marne calcaree e marne 
grigie, con frequenti intercalazioni di marne-argillose e argille scure, ricche in materia 
organica, fetide. Localmente si hanno anche sottili (max. 7 cm) intervalli calcarei e 
calcareo-marnosi grigio-bruni, arancioni all’alterazione. Intervalli oolitici laminati, gradati 
e con base erosiva sono molto ben riconoscibili, e interpretati da Stefani & Trombetta 
(1989) come “tempestiti” (fig. 32b). Al top di questi depositi si hanno delle lumachelle a 
bivalvi, ricche in Rhaetavicula contorta (fig. 32c). La tessitura di questi depositi è 
packstone-to-grainstone oolitici e bioclastici nel caso delle tempestiti, floatstone a bivalvi 
e granuli rivestiti per le lumachelle a R. contorta, mudstone-wackestone a foraminiferi 
bentonici e lamellibranchi Questa litofacies ha spessore di 17 m e passa repentinamente 
alla successiva; 
3) calcari marnosi e calcari grigi, talvolta dolomie, in strati spessi 20-30 cm, fino al metro nel 
caso delle dolomie. Si intercalano livelli marnosi grigi. Sono stati ritrovati calcari color 
arancio-nocciola con aspetto saccaroide, cariato, che ricordano molto le facies del Calcare 
Cavernoso (fig. 32d). Probabilmente questo fenomeno è legato alla dissoluzione di 
materiale evaporitico. Lo spessore della litofacies è 25 m; 
4) Calcari e calcari marnosi da grigio a nocciola, associati e localmente alternati a marne e 
marne argillose grigie in strati sottili fino a spessori maggiori di 1 m. Si possono trovare 
all’interno di questi depositi, a principale componente silicoclastica, anche bancate spesse 
3-5 m, con alghe e strutture microbiali, riferibili a mounds algali o fangosi (fig. 31). Questo 
è testimoniato anche dall’appoggio in discordanza angolare dei depositi marnosi nei quali 
sono intercalati. Localmente si hanno livelli laminati oo-bioclastici a base erosiva e 
strutture sedimentarie molto ben preservate, con planar-to-trough cross lamination. Anche 
in questa litofacies sono stati riconosciuti, soprattutto in prossimità del top, calcari sterili 
ocra vescicolari e reticolati, con pseudo-fratture di calcite preservate in erosione selettiva 
rispetto alle probabili porzioni solfatiche come succede per il Calcare Cavernoso. 
Tessituralmente sono dei boundstone microbiali e algali per quanto riguarda i mud e algal 
mounds (SMF 18-alghe), mudstone-to-wackestone a foraminiferi bentonici, pelecipodi e 
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piccoli gasteropodi, fino a grainstone oolitici, talvolta anche ferruginosi, associati a 
foraminiferi bentonici e lamellibranchi. Lo spessore di questa litofacies è di circa 40 m, e 
passa all’ultima in maniera transizionale mediante la riduzione dei livelli marnosi; 
5) calcari e calcari dolomitizzati grigio scuro, ben stratificati, fino a 40 cm, bioclastici, a cui 
seguono facies calcareo dolomitiche scure, massive (fig. 32e), con caratteri tipicamente 
peritidali (bird’s eyes, strutture da disseccamento e laminiti microbiali). Al top diventano 
dolomie grigie e presentano un orizzonte a megalodontidi fortemente ricristallizati ma che 
sembrano essere in posizione fisiologica (fig. 32f). Dal punto di vista delle microfacies, 
sono floatstone a molluschi (bivalvi, gasteropodi) e foraminiferi bentonici, ma che 
diventano wackestone a foraminiferi bentonici, gasteropodi e lamellibranchi (RMF 19) fino 
a rudstone ad oncoidi, ooidi e peloidi (SMF 13). Questa litofacies è la più alta 
stratigraficamente, ha uno spessore di circa 25 m, e sfuma in maniera graduale al Calcare 
Massiccio con incremento dei granuli rivestiti e comparsa di caratteri peritidali (ciclicità).  
Il contenuto paleontologico è caratterizzato da Bivalvia (Rhaetavicula contorta, Conchodon 
sp., Cardita sp., Nucula sp., Modiolus sp.), Gasteropoda, Foraminifera (Triasina hantkeni, 
Involutina sp., Frondicularia sp., Aulotortus sp., Gandinella sp., Nodosariidae), Ostracoda, 
Bactrillium sp., coproliti, Thaumatoporella parvovesiculifera, alghe dasicladali (?Gyroporella 
sp.), frammenti di coralli, bioturbazioni. 
La CET rappresenta il passaggio tra le Anidriti di Burano e il Calcare Massiccio, cioè da un 
bacino evaporitico di acque basse, con circolazione ristretta e sedimentazione dolomitico-
solfatica, a piattaforma con circolazione aperta e sedimentazione prettamente carbonatica. In 
particolare, i depositi ascrivibili alle litofacies 1-4 si accumularono in un contesto 
deposizionale di rampa epeirica peritidale, soggetta a importanti apporti terrigeni e 
caratterizzata quindi da una sedimentazione mista carbonatica-silicoclastica. Si poteva 
riconoscere una rampa interna con aree lagunari a circolazione ristretta, bordate da barre 
oolitiche e all’interno delle quali si ergevano mound algali e/o microbiali. Eventi di tempesta 
causavano la risedimentazione degli ooidi nelle zone lagunari e la formazione di tipiche 
lumachelle a bivalvi. Abbondanti apporti di materiale extrabacinale durante periodi umidi 
provocavano accumulo di materia organica sul fondo, come testimoniato da frequenti livelli di 
black shales soprattutto nelle litofacies 2 e 4. Gli orizzonti ricchi in materia organica sono stati 
riferiti da alcuni Autori (e.g. Ciarapica et alii, 1986) a un ambiente euxinico. L’euxinia 
rappresenta una condizione paleocologica estrema, con lo zolfo e i solfati che assumono il 
ruolo principale di combustori della materia organica. A questo è associata la formazione e 
precipitazione di pirite sia in microcristalli che in framboidi ad opera di batteri solfo-riduttori 
(per maggiori dettagli, Jenkyns, 2010). Nei depositi triassici in questione, però, non sono state 
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riconosciute tracce di piritizzazione, per cui si ritiene più giusto ipotizzare che si trattasse 
piuttosto un ambiente soggetto a fasi di parziale anossia dei primi centimetri di sedimento 
(disossia), a causa dell’importante apporto e accumulo di materiale terrigeno in bacino. 
Condizioni ipersaline con deposizione di materiale evaporitico sono testimoniate dalle facies 
vacuolari tipo “Calcare Cavernoso”. Variazioni di salinità, con fasi ipo- e ipersaline, sono 
rappresentate anche dall’oligotipia della fauna bentonica e da fenomeni di nanismo, 
riconoscibile soprattutto negli Aviculidae e nei Ceritidae (Sirna, 1968; Accordi, 1976).  
Il contesto di rampa a circolazione ristretta passò poi a condizioni di mare aperto e a salinità 
normale, come testimoniato dalla comparsa di bivalvi a guscio spesso (megalodontidi) e dalle 
litofacies 5. L’impostazione di una piattaforma carbonatica è testimoniata dalle sovrastanti 
facies del Calcare Massiccio. 
L’età della formazione, grazie alla presenza di Triasina hantkeni e di Rhaetavicula contorta, è 
attribuita al Retico p.p. Lo spessore affiorante misurato è di 113 m, confrontabile con quello 
di Passeri & Pialli (1973) che è di circa 110 m. Il limite cartografico tra la Formazione del 
Monte Cetona e Calcare Massiccio è stato posto in corrispondenza del livello a Conchodon, 
quando riconoscibile, o comunque con l’evidente variazione di facies da depositi scuri, 
“magnesiaci” e fortemente dolomitizzati, a depositi granulosostenuti e di colorazione 
tipicamente bianco ghiaccio. 
 




Fig. 32: affioramenti caratteristici della Formazione del Monte Cetona. A) calcari dolomitici massivi. B) bancata dolomitica intercalata in 
calcari marnosi. C) calcari oolitici finemente laminati. D) Lumachella a Rhaetavicula contorta. E) Calcari vacuolari tipo–Calcare 



















A – Floatstone a oncoidi e Triasina hantkeni e noduli algali fortemente dolomitizzati. 
Formazione del Monte Cetona. (SMF 13; campione AC 756). 
B-C– Wackestone a ?Gyroporella sp. in matrice calcisiltitica. Formazione del Monte Cetona. 
(SMF 18-alghe; campione AC 737).  
D-E– Wackestone-to-packstone bioclastico a Triasina hantkeni, Aulotortus sp., Frondicularia sp., 
noduli algali, peloidi, gasteropodi, foraminiferi bentonici. La matrice micritica è finemente 
calcilutitica e si associano spicole di spugna. Alcuni bioclasti presentano inviluppi micritici 
e tracce di micritizzazione. Si hanno anche frammenti di alghe (Thaumatoporella 
parvovesiculifera); contatto stilolitico fra facies granulosostenute e facies fangosostenute. 
Potrebbe rappresentare un livello tempestitico. Formazione del Monte Cetona. (SMF 18-
foraminiferi=RMF 18; campione AC 234). 
F – Wackestone a lamellibranchi e Bactryllium, con gasteropodi, Aulotortus sp. e Frondicularia 
sp. Formazione del Monte Cetona. (RMF 19; campione AC 215). 
G-H– Grainstone oolitico e bioclastico a Triasina hantkeni e Frondicularia sp., frammenti di 
molluschi, con cemento sparitico a blocky calcite. I campioni sono fortemente ricristallizzati. 






6.2. CALCARE MASSICCIO (Tavole II-III) 
I depositi di piattaforma carbonatica del Giurassico inferiore sono stati descritti in letteratura 
con il nome di “Calcare Massiccio A”, “Calcare Massiccio B” e “Calcare Massiccio C” da 
Centamore et alii (1971). Questi sono stati poi inclusi nella litostratigrafia dei fogli geologici 
in scala 1:50.000 sotto il nome di “calcare massiccio del Monte Nerone” e “calcare massiccio 
del Burano” (Jacobacci et alii, 1974; Centamore et alii, 1975, 1979) per indicare il “Calcare 
Massiccio”, rispettivamente, alla base delle successioni di alto strutturale e delle successioni 
bacinali.  
Cita et alii (2007) raggruppano, sulla base della risoluzione del Comitato Area Appennino 
Settentrionale, tutte queste nomenclature sotto il nome formazionale di Calcare Massiccio, 
dove è differenziabile il “membro del calcare massiccio B” e la “litofacies del calcare 
massiccio C”. In questo manoscritto le varie unità verranno descritte seguendo la distinzione 
di Cita et alii (2007), rispettando però l’ordine cronostratigrafico poiché si ricorda che le fasi 
di annegamento della piattaforma del Calcare Massiccio sono state diacrone, e di conseguenza 
anche le facies risultanti presentano età differenti. Verrà descritto, quindi, prima il Calcare 
Massiccio s.s., poi la “litofacies del calcare massiccio C” e infine il “membro del calcare 
massiccio B”. 
Il Calcare Massiccio s.s. (CMA) corrisponde con il “Calcare Massiccio A” di Centamore et 
alii (1971), con il membro inferiore del “calcare massiccio del Monte Nerone” (Jacobacci et 
alii, 1974; Centamore et alii, 1975, 1979) e con il “Calcare Massiccio a ciclotemi” di 
Colacicchi et alii (1970), Passeri (1971), rappresenta il basamento pre-rift dell’intera 
successione UMS. Il CMA domina in affioramento l’area rilevata, caratterizzando tutte le 
cime più rilevate. Riguardo i Monti Narnesi, le esposizioni migliori si hanno lungo i versanti 
del Monte San Pancrazio-Colle di Vasciano, a Colle Ventatoio, a Monte Trassinari, nei pressi 
di Borgaria, sui pendii del Monte Sant’Angelo-Monte Santissima Annunziata e sul Monte 
Santa Croce. Riguardo i Monti di Amelia, invece, una buona successione si ha in prossimità 
della Cava di San Pellegrino, così come lungo l’allineamento Fornole-Monte Arnata. 
Spostandoci verso i settori occidentali, il CMA domina l’area di Amelia, presentandosi 
intensamente deformato, così come la dorsale di Croce Farrattini-Monte Arsiccio. Inoltre, 
buoni affioramenti si hanno sugli “speroni” di CMA che si ergono fra i depositi plio-quaternari 
e sui quali sono arroccati gli abitati di Porchiano e Lugnano in Teverina. 
Dal punto di vista litologico Si tratta di calcari color bianco ghiaccio, a volte avana, a volte 
nocciola, talvolta dolomitizzati, massivi o mal stratificati, con potenze da 1 a 5 m (fig. 33a), 
ma si hanno anche livelli ben stratificati con spessori fra i 20 e 40 cm.  
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Il CMA presenta principalmente due tipi di litofacies:  
a)  ciclotemica, con cicli peritidali da simmetrici ad asimmetrici; 
b)  di shoals e barre oolitiche. 
Le facies peritidali presentano cicli tendenzialmente di shallowing upward, con caratteri di 
ambiente da subtidale a intertidale a supratidale (fig. 33b). Questi riflettono, quindi, quelle 
che erano le condizioni idrodinamiche del contesto deposizionale, così come l’autociclicità 
(approccio Waltheriano basato sulle migrazioni laterali delle facies) e l’allociclicità (modello 
di Milankovitch + tettonica sinsedimentaria) che ne controllarono la formazione (Bosence et 
alii, 2009). I cicli, che possono avere spessore metrico, sono limitati da superfici di emersione 
subaerea o da una superficie di flooding, e generalmente cominciano con facies subtidali. 
Queste ultime sono caratterizzate da rudstone-to-grainstone a oncoidi, peloidi e ooidi (SMF 
13), per passare verso l’alto a facies fangose di laguna, litosomi sabbiosi bioclastici con bird’s 
eyes (grainstone a peloidi con bird's eyes – SMF 16) e livelli con laminazioni criptalgali 
(bindstone con stromatoliti e fenestrae - SMF 20) (fig. 33c) tipici di tidal flat, associati a 
strutture da disseccamento (fenestrae) (grainstone a fenestrae – SMF 21). Spesso nelle facies 
intertidali e supratidali si possono apprezzare rizoliti, riconducibili ad apparati radicali di 
mangrovie (fig. 33d) e livelli ricchi in gasteropodi (fig. 33e). Ciclicamente seguono strutture 
vadose, con paleosuoli, laminiti arrossate, pisoliti (rudstone a pisoidi – SMF 26) e/o fenomeni 
di paleocarsismo. Brecce da paleokarst sono state frequentemente incontrate durante l’attività 
di campagna, soprattutto sulla struttura del Monte San Pancrazio e nella zona di Amelia (fig. 
33f), e generalmente si presentano sotto forma di brecce intraformazionali massive a clasti 
monomittici eterometrici, non rielaborati e mal classati, la cui matrice è caratterizzata da 
microbrecce della stessa natura e da sabbie bioclastiche a frammenti di echinodermi. Il 
cemento è calcitico a grana grossolana, talvolta con associato silt vadoso e si presenta 
verdastro, probabilmente a causa di ossidi di ferro residuali dall’alterazione.  
Il secondo tipo di litofacies si presenta essenzialmente granulosostenuta, con grainstones e 
packstones oolitici e bioclastici, a volte oncolitici (SMF 15-ooidi radiali). Testimonia un 
ambiente ad elevata energia, probabilmente con barre sabbiose, anche oolitiche. 
Complessivamente dal punto di vista deposizionale le litofacies del CMA si sedimentarono in 
un ambiente di piattaforma carbonatica subtropicale di tipo chlorozoan con piane tidali 
localmente soggette ad emersione, canali di marea, lagune fangose a bassa energia e barre 
tidali. 
Il CMA è un’unità che non presenta selce come litologia accessoria, ma in alcune località sono 
stati ritrovati noduli e croste di selce, come sulle pendici sud-occidentali del Monte Santa 
Croce (500 m a N di Stifone), in località Cerreta e Podere Casanova (1 km, rispettivamente, a 
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ENE e a E di Fornole) e a Podere Capalto (1 km a NNE di Amelia). Come precedentemente 
discusso, questo carattere è da ricondurre alla sovraimpronta diagenetica causata dal contatto 
con depositi selciferi (silicizzazione del Calcare Massiccio). Questo succede anche quando il 
Calcare Massiccio si trova imballato nelle unità pelagiche sotto forma di olistoliti o di depositi 
clastici (brecce) (vedi paragrafo Formazione della Corniola). 
Il passaggio stratigrafico al “calcare massiccio C” è una situazione estremamente rara in 
affioramento nell’Appennino UMS, dove le porzioni più profonde del rift giurassico 
generalmente non sono esposte (vedi discussione in Fabbi & Santantonio, 2012), anche per la 
complessità strutturale aggiunta dalle deformazioni neogenico-quaternarie. Un’eccezione è 
stata riconosciuta però nel settore in analisi, e in particolare sulle pendici occidentali del Monte 
Perello, dove sembra affiorare la transizione dal CMA al calcare massiccio C. Anche il 
passaggio al membro del calcare massiccio B nel settore narnese amerino non è stato mai 
riconosciuto in continuità stratigrafica sul CMA, a causa qui dell’erosione recente oltre che 
delle deformazioni tettoniche. Eccezion fatta per sporadici casi, le successioni di top di alto 
strutturale non sono mai preservate, il che non permette di comprendere le modalità di 
annegamento dei blocchi di footwall delle faglie giurassiche per i Monti di Narni e Amelia. 
Localmente il CMA si trova in contatto stratigrafico sia con i depositi bacinali (1,5 km a NW 
di Foce - località Le Rote-), sino, sorprendentemente, al “membro di Rocchette” (Amelia – 
località Podere Capalto).  
Lo spessore totale della formazione non è misurabile in affioramento per l’assenza di 
successioni continue, non ritagliate da faglie. Inoltre non sempre sono esposti i passaggi 
stratigrafici alle unità sotto- e soprastanti, il che ha complicato ulteriormente la stima dello 
spessore totale. Nella zona di Monte Cosce (settore meridionale della dorsale Narnese) è stato 
valutato uno spessore di CMA di almeno 600-700 m (Cipriani, 2013, 2016), mentre dalla 
letteratura Fazzini (1968), nei Monti d’Amelia, ipotizza uno spessore di 300-350 metri; 
Pierantoni (1994) per i Monti Martani stima uno spessore di 400-500 m, così come Cannata 
(2007) che per la stessa area valuta uno spessore del CMA tipo A di 350-500 m; Galluzzo & 
Santantonio (2002) nell’alto strutturale sabino ne osservano almeno 800 metri. Sulla base del 
lavoro cartografico effettuato e sulle sezioni geologiche redatte, per il settore in analisi sono 
stati valutati spessori minimi di CMA di 550 m per i Monti di Narni, e 450 m per i Monti 
Amerini, ma non si esclude che questo possa raggiungere i 600-700 m come riconosciuto più 
a S.  
Dal punto di vista paleontologico, il CMA è caratterizzato da gasteropodi, bivalvi (Pectinidi), 
echinodermi, ostracodi, foraminiferi (Trocholina sp., Siphovalvulina sp., Valvulinidi), alghe 
calcaree (Palaeodasycladus mediterraneus, Cayeuxia sp., Rivularia sp., Solenoparaceae, 
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Dasicladaceae, Cyanophyceae), microplobematica (Thaumatoporella parvovesiculifera, 
Lithocodium aggregatum, Bacinella sp., Tubiphytes sp.). Conti & Monari (1994), analizzando 
una ricca fauna a gasteropodi del CMA in prossimità dell’abitato di Narni, istituiscono il 
genere Narnica sp. 
Le facies del CMA si depositarono in un ambiente di piattaforma carbonatica peritidale di tipo 
chlorozoan, soggetta a variazioni cicliche del contesto deposizionale da subtidale a 
sopratidale. L’età del CMA pre-rift, causa la mancanza di fossili biostratigraficamente 
vincolanti, è stata definita in base alle unità sopra- e sottostanti. In letteratura il range 
stratigrafico va dal Retico p.p.-Hettangiano al Sinemuriano p.p., ma l’età è strettamente 
connessa all’evoluzione tettonico-sedimentaria e quindi ai contesti deposizionali che si 
impostarono nelle fasi di syn-rift (Passeri & Venturi, 2005; Marino & Santantonio, 2010; 
Santantonio & Carminati, 2011). Per questa ragione il limite cronostratigrafico superiore ha 
età Hettangiano superiore terminale nelle zone di basso strutturale (Passeri & Venturi, 2005), 
dove è seguita dalla litofacies del calcare massiccio C, mentre si spinge fino al Sinemuriano 
p.p. nelle zone di alto strutturale (Morettini et alii, 2002; Marino & Santantonio, 2010), a cui 





Fig. 33: affioramenti di Calcare Massiccio. A) bancate massive con spessori maggiori di 2 m. Narni. B) facies con cicli peritidali. Borgaria. C) 
depositi ricchi in strutture microbiali. Calvi dell’Umbria. D) livelli inter- e sopratidali con numerosi rizoliti. Taizzano. E) rudstone  




6.2.1. “Litofacies del calcare massiccio C” (CMC) (Tavola III) 
Formalizzata da Cita et alii (2007) come litofacies della Formazione del Calcare Massiccio, 
quest’unità venne descritta per la prima volta come unità litostratigrafica da Centamore et 
alii (1971) nella sezione-tipo lungo l’incisione del Fiume Burano (bacino del Burano, 
Appennino umbro-marchigiano) con il nome di Calcare Massiccio “C”. Passeri (1971) 
descrive le stesse litofacies nella zona di Monte Cucco (Appennino umbro-marchigiano) 
con il nome di “Corniola Massiccia”. Venne poi utilizzato nella cartografia geologica in 
scala 1:50.000 con il nome di “calcare massiccio del Burano” (Jacobacci et alii, 1974; 
Centamore et alii, 1975, 1979).  
Nell’area in analisi gli affioramenti di CMC si hanno solo nel settore Narnese, i più 
importanti lungo le pendici del Monte Perello. Qui sembra affiorare il passaggio con l’unità 
sottostante, ma l’incertezza è legata al fatto che è molto difficile da seguire sul terreno data 
la scarsa qualità delle esposizioni. Depositi analoghi sono stati riconosciuti anche in 
prossimità della frazione di Scogliara (S di Narni), così come lungo la strada che da 
Montoro conduce ad Amelia, nell’incisione del Fosso delle Rocchette in prossimità 
dell’area militare di Montoro; in entrambi i casi, però, non è possibile apprezzare le 
relazioni con l’unità sottostante in quanto gli affioramenti sono dislocati da faglie. 
 
Dal punto di vista sedimentologico l’unità presenta caratteristiche intermedie tra il CMA e 
la Corniola, e viene descritta come un deposito subtidale non ciclico, depositatosi in un 
ambiente di rampa passante a scarpata al di sotto dell’azione delle onde di tempesta e in 
zona fotica (Santantonio & Carminati, 2011). Tipicamente vi scompaiono i caratteri tipici 
del CMA, come tracce di esposizione subaerea (paleocarsismo e fenomeni vadosi) e come 
i depositi di tidal flat (laminazioni algali e stromatolitiche, fenestrae e bird’s eyes). Per 
quanto riguarda il settore rilevato, si è deciso di descrivere quest’unità in quanto ne sono 
stati riconosciuti sia in affioramento che come microfacies i caratteri litostratigrafici. 
Litologicamente viene descritto come calcare massivo (strati da 4-5 m) biancastro o 
nocciola con intercalati strati più sottili (40-50 cm), a tessitura wackestone-packstone con 
abbondanti resti bentonici dispersi in una matrice micritica con elementi pelagici. In 
particolare caratteristici dell’unità sono i “noduli algali”, con dimensioni anche maggiori 
ai 2 cm, legati a inviluppo e incrostazione attorno a bioclasti (frammenti di alghe calcaree, 
molluschi, echinodermi) per opera di foraminiferi incrostanti e alghe. A questi si associano 
gasteropodi, brachiopodi, frammenti di echinodermi, ostracodi e spicole di spugna, 
radiolari, nannofossili calcarei. A Monte Perello le litofacies del CMC presentano forti 
accumuli di organismi filtratori, come brachiopodi e bivalvi, che danno vita a dei floatstone 
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bioclastici a granuli rivestiti, spicole di spugna ed echinodermi. A questi si associano livelli 
oncolitici, con oncoidi anche centimetrici, mal classati e senza alcuna evidenza di trasporto 
per flusso gravitativo. La tessitura più caratteristica, quindi, è quella di floatstone a noduli 
algali e spicole di spugna, con abbondanti peloidi, micro-oncoidi e frammenti di 
echinoderma (SMF 11-a = RMF 9). La concomitante presenza di elementi bentonici e 
pelagici è stata interpretata da Marino & Santantonio (2010) come evidenza 
dell’annegamento dei bassi strutturali (drowning succession). Quali siano state le modalità 
che hanno portato a questo fenomeno, però, non sono ancora ben delineate, in quanto a 
scala regionale non si hanno affioramenti ed esposizioni ottimali di una successione che 
presenti le progressive variazioni di facies tra le unità sotto e soprastanti. Inoltre, le 
caratteristiche generali dell’annegamento dei bassi strutturali potrebbero avere anche solo 
carattere locale in quanto, ad esempio, geneticamente legate agli slip rates di singole faglie 
e all’evoluzione sedimentaria dei vari settori durante le fasi syn-rift.  
Dal punto di vista litostratigrafico il passaggio dal CMC alla Corniola è testimoniato dalla 
scomparsa di materiale bentonico prodotto in situ, e dalla comparsa di pelagiti ricche in 
depositi risedimentati. 
Lo spessore dell’unità è stato valutato in circa 50-60 metri nella zona di Monte Perello. 
Non sono stati trovati fossili-chiave dal punto di vista cronostratigrafico, per cui l’età, sulla 
base dei dati di letteratura, è stata attribuita all’Hettangiano terminale-Sinemuriano 




6.2.2. “Membro del calcare massiccio B” (CMB) (Tavola III) 
Centamore et alii (1971) descrivono quest’unità informale come stratigraficamente 
successiva al “Calcare Massiccio A” nelle zone di alto strutturale, e riferibile al membro 
superiore del “calcare massiccio del Monte Nerone” (Jacobacci et alii, 1974; Centamore et 
alii, 1975, 1979). Colacicchi et alii (1970) e Passeri (1971) descrivono la stessa litofacies 
con il nome di “Rosa a crinoidi”.  
Dal punto di vista stratigrafico rappresenta l’interruzione della sedimentazione di 
piattaforma carbonatica peritidale s.s., e l’inizio di una deposizione di prodotti misti 
bentonico-pelagici. La drowning succession degli alti strutturali (sensu Marino & 
Santantonio, 2010) presenta caratteristiche transizionali tra quelle prettamente neritiche e 
quelle di ambiente di mare aperto. Scompaiono completamente i caratteri ciclotemici del 
CMA, e quindi anche qualsiasi evidenza di mare basso e localmente soggetto a emersione 
(fenestrae, bird’s eyes, pisoidi vadosi e laminazioni algali). Generalmente la successione 
di annegamento si presenta paraconcordante con il substrato sui top di PCP tipo 1 
(Santantonio, 1994), o nel caso delle PCP di tipo 2 può essere assente nelle zone di cresta 
e presentare una angular unconformity a bassissimo angolo con il tetto del CMA 
spostandosi verso i settori depocentrali. Si può presentare discordante con il substrato pre-
rift lungo i margini degli alti giurassici, formando depositi di episcarpata. Nel settore 
analizzato non sono stati riconosciuti affioramenti riferibili al CMB in continuità 
stratigrafica con il CMA, ma solo sotto forma di plaghe discordanti su di esso e di 
estensione areale limitatissima, o come litoclasti. Inoltre il CMB è stato riconosciuto solo 
nel settore di Podere Casanova (1 km a E di Fornole). 
Dal punto di vista litologico e delle microfacies, il CMB si presenta essenzialmente come 
un wackestone-to-packstone a peloidi, micro-oncoidi ed echinodermi (SMF 11-b) di color 
bianco, avana o nocciola, ma talvolta si hanno anche dei floatstone bioclastici; non è mai 
stato possibile notare un’organizzazione degli strati né misurarne lo spessore, in quanto 
tale termine si presenta, come detto, in plaghe discontinue. Essendo un prodotto misto della 
fabbrica bentonica e pelagica, al suo interno si possono riconoscere frammenti e resti interi 
di brachiopodi, crinoidi, gasteropodi, bivalvi anche di dimensioni centimetriche, ostracodi, 
spugne silicee e calcaree (Sphinctozoa, Pallini & Schiavinotto, 1981), foraminiferi 
bentonici (Agerina martana, Involutina sp., Spirillina liassica, Lenticulina sp., Lingulina 
sp., Lagenidae, Trocholina conica, Ophtalmidium sp., Dentalina sp., Globochaete alpina, 
Valvulinidae) ma anche peloidi immersi in una matrice micritica nella quale si riconoscono 
spicole di spugna, radiolari e ammoniti di piccole dimensioni.  
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L’ambiente deposizionale è riferibile a una piattaforma carbonatica isolata, bordata da 
faglie e soggetta a stress paleoecologici.  
Per quanto riguarda l’età del CMB, anche in questo caso non è stato possibile effettuare 
un’analisi biostratigrafica, ma in letteratura viene attribuita al Sinemuriano p.p.-
Pliensbachiano inferiore p.p. (Carixiano inferiore - Morettini et alii, 2002; Passeri & 
Venturi, 2005; Marino & Santantonio, 2010; Santantonio & Carminati, 2011; Fabbi & 
Santantonio, 2012). Riguardo gli affioramenti riconosciuti, la presenza di Agerina martana 














A – Grainstone a peloidi con noduli algali (Cayeuxia sp.), foraminiferi bentonici (textularidi) e 
con fenestrae. Calcare Massiccio. (SMF 13; campione AC 760). 
B – Wackestone-to-packstone a noduli algali con inviluppo fibroso-raggiato a formare ooidi con 
accrescimento tangenziale. Si associano foraminiferi bentonici (Siphovalvulina sp.) e 
microproblematica (Cayeuxia sp.). Calcare Massiccio. (SMF 15-ooidi tangenziali; 
campione AC 759). 
C – Packstone-to-grainstone a noduli algali, peloidi, ooidi, Lithocodium/Bacinella con 
frammenti di echinodermi. Calcare Massiccio. (SMF 16; campione AC 767). 
D – Rudstone a noduli algali, peloidi, gasteropodi con fenestrae riempite da cemento calcitico 
inizialmente fibroso-raggiato e poi a grana grossolana, probabilmente di natura meteorica. 
Calcare Massiccio. (SMF 21; campione AC 151). 
E – Packstone-to-grainstone a peloidi, noduli algali, Lithocodium/Bacinella, Thaumatoporella 
parvovesiculifera, foraminiferi bentonici (Siphovalvulina sp.). I granuli presentano evidenti 
tracce di micritizzazione. Calcare Massiccio. (SMF 13; campione AC 178). 
F – Grainstone a peloidi, granuli micritizzati, noduli algali, Lithocodium/Bacinella, 
Thaumatoporella parvovesiculifera, frammenti di echinodermi. Calcare Massiccio. (SMF 
13; campione AC 177). 
G – Rudstone a noduli algali e gasteropodi, con granuli rivestiti micritizzati, Thaumatoporella 
parvovesiculifera. Calcare Massiccio. (SMF 13; campione AC 178). 
H – Rudstone a noduli algali, con frammento di mollusco dal bordo micritizzato inviluppato da 
strutture microbiali. Si associano strutture micro-pellettifere e peloidali. Il cemento è 

















A– Bindstone peloidale, con microbiofilm a formare struttura laminata che passa a un grainstone 
a fenestrae a peloidi e ooidi con i vuoti riempiti da blocky-calcite. Calcare Massiccio. (SMF 
20 + SMF 21; campione AC 760). 
B– Oncolite vadosa con tessitura floatstone a granuli rivestiti con accrescimento tipicamente 
asimmetrico e lamine arrossate a indicare condizioni di continentalità. Calcare Massiccio. 
(SMF 26; campione AC 151). 
C– Floatstone a noduli algali, con spicole di spugna e frammenti di echinodermi dispersi in un 
tritume finemente bioclastico. I bioclasti presentano tracce di micritizzazione. “Litofacies 
del calcare massiccio C”. (SMF 11-a = RMF 9; campione AC 694). 
D-E –Wacke-packstone oolitico con Agerina martana, Trocholina conica, Involutina sp., 
Spirillina liassica, frammenti di crinoidi con tracce di bioerosione ad opera di endoliti, 
spicole di spugna, embrioni di ammoniti. “Membro del calcare massiccio B”. (SMF 11-b; 
campione AC 791). 
F– Ooide con inviluppi micritici tangenziali che inglobano un foraminifero bentonico non 
determinabile. Si associa a granuli rivestiti, Agerina martana, Trocholina sp., spicole di 
spugna, radiolari, crinoidi, frammenti di molluschi. “Membro del calcare massiccio B”. 






6.3. FORMAZIONE DELLA CORNIOLA (COR) (Tavole IV-V) 
Insieme al CMA la COR rappresenta l’unità più diffusa in affioramento di tutta la Dorsale 
Narnese-Amerina. Dal punto di vista litologico si presenta come calcare e calcare marnoso, 
talvolta nodulare, con stratificazione massiva (fino a 1 metro) nella porzione basale, e regolare 
(10-30 cm) nella rimanente (fig. 34a). Si associano litologie accessorie come interstrati 
marnoso-argillosi o liste e noduli di selce grigio-bruna, talvolta anche di spessore decimetrico. 
Quest’ultima compare però gradualmente, tant’è che nella parte stratigraficamente più antica 
dell’unità risulta completamente assente, per diventare abbondante invece nei livelli micritici. 
Al taglio fresco la roccia si presenta di colore grigio-nocciola o più sporadicamente giallo-
bruno-arancio nei livelli fangosi; in quelli granulari invece, la colorazione è più chiara, 
tendente al biancastro avana. 
Sulla base dei dati di terreno è stato possibile suddividere la COR in 4 differenti litofacies:  
1. detritica, costituita essenzialmente da depositi di origine gravitativa; 
2. micritica, dove scompaiono evidenze di risedimentazione; 
3. “Ammonitico Rosso domeriano”; 
4. calcareo-marnosa.  
La litofacies “detritica” è caratterizzata da microfacies che sono: a) packstone-grainstone 
(SMF 2) fino a rudstone-to-floatstone a noduli algali, peloidi e intraclasti, con frammenti di 
alghe che scompaiono verso l’alto, foraminiferi bentonici, articoli e radioli di echinodermi, 
frammenti di molluschi, granuli rivestiti (SMF 4-a) per quel che riguarda il materiale 
risedimentato più antico. I depositi sono da poco a ben classati, e non sempre si presentano 
gradati (fig. 34e, 35a); b) wackestone-packstone, raramente grainstone, a peloidi, micro-
oncoidi, spicole di spugna e radiolari, dove scompaiono completamente le alghe dasicladacee, 
ma diventano frequenti frammenti di spugne calcaree tipo Sphinctozoa (SMF 4-b). Riguardo 
l’aspetto composizionale, si tratta di depositi essenzialmente ben classati e con una 
organizzazione sedimentologica legata alla natura gravitativa del deposito (fig. 35b). Si 
associano frequentemente corpi clastici con olistoliti di CMA (fig. 34b) e brecce (fig. 34c) 
intercalati nelle pelagiti della COR, sotto forma di debris-flows e mass-flows, come (fig. 34d). 
I depositi risultanti si presentano mal classati e disorganizzati, a clasti eterometrici spigolosi, 
e di natura da monogenica a poligenica. Tra i clasti è possibile riconoscere strutture 
micropellettifere. Si associano anche intraclasti sub-arrotondati legati all’azione erosiva del 
flusso gravitativo sul substrato coesivo. Il fabric che ne risulta è un rudstone-to-floatstone, 
localmente grainstone, a litoclasti, granuli rivestiti e spicole di spugna (SMF 4-c). Allo stesso 
modo potevano formarsi fenomeni di risedimentazione di depositi pelagici ancora plastici, 
come testimoniato da numerosi slumps e da pebbly mudstones (fig. 35d, e). A questi possono  
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Fig. 34: affioramenti della Corniola. A) Cava di San Salvatore (Amelia) con esposta una successione di Corniola. B) olistolite di Calcare 
Massiccio metrico inglobato nella Corniola, come marcato dall’appoggio in discordanza angolare delle pelagiti e dalla silicizzazione 
del Calcare Massiccio. Colle Prata. C) breccia a clasti di Calcare Massiccio inglobata nella Corniola. Poggiolo. D) livello ruditico 





Fig.35: affioramenti caratteristici della Corniola. A) panoramica con affioramento di Corniola ricca in bancate calcarenitiche affioranti lungo la strada statale 
Amerina. Fornole. B) calcarenite gradata e finemente laminata. Monte San Pellegrino. C) Corniola ben stratificata selcifera. Fosso Fratta L’Aia, Fornole. 
D) slump metrico al tetto della Corniola. San Benedetto, Amelia. E) slump affiorante in località Colle Tarocco. F) affioramento di “Ammonitico Rosso 
domeriano”. Porchiano. G) tipico aspetto nodulare dell’”Ammonitico Rosso domeriano”. Fosso del Molinaccio, Fornole. 
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essere riferite anche le numerose discordanze angolari riconoscibili nelle pelagiti, che 
andavano a poggiare in unconformity sulle nicchie di distacco degli stessi. 
La litofacies “micritica” è rappresentata dalle microfacies a tessitura mudstone-wackestone a 
spicole di spugna e radiolari (SMF 1) tipiche della COR (fig. 35c). La micrite, così come in 
tutte le formazioni bacinali della regione, può essersi originata sia dalla decantazione di resti 
di nannoplancton calcareo, sia dal contributo di fango carbonatico proveniente dalla 
piattaforma carbonatica Laziale-Abruzzese, che si rideposita nei bacini circostanti mediante il 
fenomeno del peri-platform ooze (Mattioli & Pittet, 2002). Sono stati ritrovati numerosi livelli 
encrinitici intercalati nelle micriti della COR, e danno vita a dei grainstone-to-wackestone, ma 
soprattutto floatstone ad articoli di crinoidi associati a foraminiferi bentonici, brachiopodi, 
lamellibranchi pelagici, spicole di spugna e radiolari (SMF 12-crinoidi). 
La litofacies successiva si presenta come un’alternanza di calcari avana-nocciola e marne 
argillose grigio-verdastre nei livelli basali, poi con un calcare selcifero rosato-rosso-vinaccia 
con interstrati marnoso-argillosi rossi, mentre verso l’alto sfuma a facies nodulari con depositi 
tipo-pebbly mudstones a intraclasti micritici dispersi in una matrice fangosa, talvolta marnosa 
di colore rosso mattone-violaceo-bordeaux (fig. 35f, g). I noduli hanno diametro massimo di 
3-4 cm, e sono facilmente identificabili in erosione selettiva. Fra questi si rinvengono 
abbondanti ammoniti, così come brachiopodi (Rhynchonellidae, Terebratulidae), crinoidi, e 
tracce di bioturbazione. La tessitura che si riconosce è quella di floatstone a intraclasti, ai quali 
si associano frequentemente articoli di echinodermi e molluschi (SMF 4-d). Questi livelli 
vanno a costituire un orizzonte dallo spessore variabile, e con facies molto simili a quelle del 
Rosso Ammonitico, ma lito- e biostratigraficamente hanno caratteri differenti. La fauna ad 
ammoniti e, in particolare, l’associazione a Fuciniceras e Protogrammoceras, e il ritrovamento 
di un individuo di Fuciniceras lavinianum (fig. 36), permette inoltre di attribuire 
quest’orizzonte al Domeriano inferiore, 
zona a Lavinianum (Faraoni et alii, 2002, 
Cipriani, 2016). In questo intervallo è 
inoltre caratteristica la presenza di selce in 
liste o noduli di colore rosso, che invece è 
del tutto assente nel Rosso Ammonitico 
toarciano. Quest’orizzonte, che 
costituisce un livello guida per la dorsale 
in quanto è stato riconosciuto anche nelle 
propaggini più meridionali dei Monti di 




una litofacies caratteristica della COR, ed è stato indicato con il nome di “Ammonitico Rosso 
domeriano”. Si tratta di una facies anomala per il settore UMS, in quanto non si hanno 
segnalazioni di orizzonti simili tranne che ad opera di Passeri (1971), che nella zona di Monte 
Cucco descrive un livello calcareo-marnoso a chiazze rosse con la stessa fauna (Corniola 
Ammonitica). Stesso discorso vale per l’area toscana meridionale, mentre Fazzuoli et alii 
(1998) nella zona di Monsummano e Val di Lima (Toscana settentrionale) e a La Spezia, 
attribuiscono le facies del Rosso Ammonitico toscano al Sinemuriano p.p.-Pliensbachiano p.p. 
sulla base di una fauna ad ammoniti del Domeriano inferiore, e quindi correlabili con i depositi 
in questione.  
Al top della formazione sono state riconosciute, nel settore Narnese e solo localmente in quello 
Amerino, facies di transizione della COR all’unità soprastante. Queste vanno a caratterizzare 
la quarta litofacies (“calcareo-marnosa”), e sono costituite essenzialmente dall’alternanza di 
calcari e calcari marnosi giallo-nocciola o grigi, con marne argillose e argille grigio-verdi. Lo 
spessore degli strati calcarei è medio (15-30 cm), mentre i livelli più argillosi non superano i 
10 cm. Sono stati notati noduli di selce grigio-nerastra. Ammoniti, brachiopodi, rare spicole di 
spugna e radiolari caratterizzano queste litofacies, e nella porzione più alta degli strati calcarei 
sono stati riconosciuti frequenti hardgrounds, talvolta con abbondanti ammoniti 
completamente ossidate. 
In alcuni settori dei Monti di Amelia (Monte San Pellegrino, Podere Casanova, l’Aspreta e 
Podere Picchi), invece, la COR con le litofacies “detritiche” passa stratigraficamente a depositi 
molto fossiliferi, nodulari o pseudo-nodulari, senza selce (che invece caratterizza le altre 
litofacies) e con uno spessore sottile (da pochi fino a una ventina di metri). Questi litosomi, 
eteropici con i sopracitati, sono stati riferiti al membro dei “calcari a spicole di spugna e 
crinoidi”, del quale si parlerà di seguito.  
In generale, il contenuto faunistico della COR è caratterizzato da radiolari, spicole di spugna, 
foraminiferi bentonici, gasteropodi, bivalvi (Diotis sp.), echinodermi, brachiopodi, ammoniti. 
Dal punto di vista deposizionale la COR si è deposta in un bacino pelagico caratterizzato da 
un complesso assetto paleotettonico e quindi paleotopografico, mentre dal punto di vista 
paleoambientale rappresenta l’avvenuto annegamento dei bassi strutturali e l’impostazione di 
una sedimentazione di background tipicamente pelagica. Nella parte basale della formazione 
si risente ancora dell’elevata produttività della fabbrica bentonica nei settori di alto 
morfostrutturale, per cui si hanno importanti fenomeni di risedimentazione testimoniati da 
livelli dello spessore anche metrico. I flussi torbiditici rispecchiano la tipologia di produzione 
della piattaforma carbonatica (se puramente bentonica o se mista bentonico-pelagica). Per cui 
dall’analisi delle microfacies dei corpi risedimentati è possibile riconoscere una composizione 
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petrografica riferibile al CMA per quel che riguarda le calcitorbiditi ed i grain flow 
stratigraficamente più bassi della COR, e una composizione tipo-CMB del materiale esportato 
durante le fasi di annegamento della piattaforma carbonatica. Fenomeni di instabilità tettonico-
gravitativa potevano causare, inoltre, la risedimentazione di corpi clastici sotto forma di debris-
flows e mass-flows alimentati dai margini degli alti intrabacinali a causa di fenomeni di crollo. 
Con il drowning della fabbrica bentonica si passa ad un contesto deposizionale puramente 
pelagico, con la deposizione delle facies fangose tipiche della COR. Fasi di sottoalimentazione 
e di condensazione sono rappresentate dai depositi dell’“Ammonitico Rosso domeriano”. 
Harbendol et alii (1998) riportano un’importante maximum flooding surface e una fase di 
highstand nel Pliensbachiano superiore, coincidente con la Zona a Lavinianum (fig. 37), che 
potrebbe aver causato condensazione nelle aree depocentrali.  
L’aumento della componente terrigena al top della formazione coincide con l’instaurarsi di 
perturbazioni climatiche al limite Pliensbachiano/Toarciano, e che sfociano poi nella 
deposizione dell’unità a componente mista carbonatico-silicoclastica del Rosso Ammonitico 
nel Toarciano.  
Lo spessore dell’unità è estremamente variabile, e fortemente influenzato dal contesto 
deposizionale in cui si è deposta. Anche per questa unità, inoltre, non è stato possibile 
riconosce una continuità di successione con le formazioni sotto- e soprastanti; per cui lo 
spessore è stato stimato su basi stratimetriche e sui dati di terreno. A riguardo, per la COR 
depostasi nelle zone depocentrali giurassiche è stato valutato uno spessore di almeno 350 m, 
anche grazie alle importanti intercalazioni calcareo-clastiche e alla presenza di megablocchi di 
CMA, che si riduce a 150 m nelle zone prossime ad alti giurassici. Riguardo l’età, è riferibile 
all’intervallo Sinemuriano p.p.-Toarciano inferiore basale come frequentemente riportato in 
letteratura. 
  
Fig. 37: cronostratigrafia sequenziale del Giurassico inferiore (modificato da Harbendol et alii, 1998). 
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 Settore Narnese 
Le facies della COR affiorano estesamente al footwall del “Sovrascorrimento di Narni”, e 
quindi caratterizzano il settore orientale della dorsale dove si ha una successione pelagica 
meso-cenozoica in giacitura rovesciata, ma affioramenti si hanno anche al tetto del thrust lungo 
il bordo occidentale della catena Narnese. Qui, in particolare, la presenza della COR è 
controllata principalmente dalla tettonica estensionale plio-pleistocenica, per cui va a 
caratterizzare fasce orientate NW-SE.  
Le litofacies detritiche della COR affiorano molto bene fra l’abitato di Poggiolo e Monte 
Frasso, sul Monte Perello, in località San Michele Arcangelo (NE di Schifanoia) e in prossimità 
de Il Bastione (a S di Narni). Sulle pendici SW del Monte Frasso, in particolare, sono molto 
ben esposti livelli oncolitici, talvolta gradati, accompagnati da brecce e olistoliti di CMA. La 
fascia megaclastica continua fino a Ponte Renaro dove, lungo la strada “Calvese” che da Narni 
conduce a Calvi dell’Umbria, affiora un grosso blocco di calcare peritidale con tracce di 
silicizzazione e circondato dalle pelagiti della COR. Il paese di Poggiolo è costruito 
interamente sulla COR calcareo-clastica e sono molto ben apprezzabili bancate detritiche con 
flussi calcareoclastici e brecce a clasti silicizzati di CMA talvolta anche decametrici. 
Situazione simile si ha sulle pendici nord-orientali del Monte Perello, dove un blocco di CMA 
caratterizza la cima del M. Perello (q. 689 m). Fra Schifanoia e Fongalle, in prossimità della 
chiesetta di San Michele Arcangelo, affiorano isolate in mezzo ai depositi plio-pleistocenici le 
facies della Corniola selcifera ma con bancate anche metriche di calcareniti ricche in granuli 
rivestiti, frammenti di echinodermi, alghe, ma anche litoclasti di CMA. Questi depositi, che 
presentano anche facies encrinitiche dove si possono apprezzare articoli di crinoidi di grosse 
dimensioni (fino a 2 cm di diametro), poggiano su un grosso blocco di CMA con livelli a 
gasteropodi e grainstones a peloidi a stratificazione incrociata. Nel Fosso di Costa Romana, a 
E di Poggio Macchie, a q. 510 m lungo la strada carrabile che poi si ricongiunge con la S.P. 
27 di Itieli, è stato riconosciuto nelle pelagiti, che si intercalano con i depositi calcareo-clastici, 
un orizzonte ammonitifero con faune a Paltechioceras raricostatum. che stanno ad indicare il 
Sinemuriano superiore terminale (Zona a Raricostatum, Lotharingiano superiore – Pallini, 
1986).  
Fenomeni di instabilità gravitativa come slumps e relative angular unconformities sono ben 
visibili a Colle Tarocco e a Petrosciano (versante N del Monte Perello).  
Riguardo le facies dell’Ammonitico Rosso domeriano, nel settore di Monte Cosce presentano 
uno spessore variabile da 3 (versante orientale della struttura) a 8 m (versante SW della dorsale) 
(Cipriani, 2013, 2016). Nell’area in analisi questa facies affiora soprattutto sul versante 
orientale della catena, al letto del thrust di Narni e con giacitura rovesciata. Le esposizioni 
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migliori si hanno a Croce San Valentino (lungo la mulattiera che conduce al Convento Lo 
Speco di Vasciano) e a Itieli (per uno spessore di circa 3 m), in località Costa Romana vicino 
a Fonte San Nicolò (con uno spessore di circa 1 m), mentre un lembo di Ammonitico Rosso 
affiora anche fra Poggiolo e Colle Tarocco, sebbene non in maniera evidente. 
La litofacies calcareo-marnosa, infine, affiora solo lì dove il contatto tra la COR e il sovrastante 
Rosso Ammonitico non sia stato dislocato da tettonica compressiva miocenica. L’affioramento 
migliore si ha in località I Casacci (1 km a NW di Itieli), dove in prossimità del fontanile di q. 
486 m si presenta con facies nodulari fortemente bioturbate e con frequenti minerali di goethite. 
In questo punto si ha anche il passaggio stratigrafico tra la COR e il Rosso Ammonitico, 





 Settore Amerino 
Le litofacies detritiche della COR nel settore amerino affiorano molto bene lungo il versante 
meridionale del Monte San Pellegrino e nella sella tra la Cava di San Pellegrino e il Monte 
Arnata, dove è stato possibile riconoscere e cartografare anche blocchi di CMA decametrici 
associati alle facies calcareo-clastiche. Caratteristica è la dorsale che da località Fornaci di 
Fornole) si segue in direzione N320 fino a Villa l’Aspreta. Qui, e in particolare lungo la s.s. 
203 Amerina, sono molto ben esposte bancate metriche (fino a 2,5 m) di torbiditi, così come 
corpi lenticolari di brecce a clasti silicizzati di CMA associati a clay chips di micriti a spicole 
di spugna e radiolari. Grossi olistoliti di CMA sono stati riconosciuti a l’Aspreta, a San 
Salvatore, in località Cavallerizza (1 km a NW di Amelia) e a Valle del Toso (pendici 
settentrionali del Monte Onico), accompagnati da risedimenti carbonatici. Proprio a San 
Salvatore affiora una successione ricca in calcitorbiditi, e Lotti (1902) segnala il ritrovamento 
di Arietites (Arnioceras) aff. ceratitoides, correlando queste facies con quelle del Rosso 
Ammonitico Toscano, di età sinemuriana e affioranti, ad esempio, sul M. Cetona. Questo dato 
ben si confà con la presenza di depositi gravitativi che hanno la loro massima espressione 
proprio nell’intervallo Sinemuriano inferiore-Pliensbachiano inferiore. 
Gli affioramenti di COR di Podere Casaglia (versante occidentale del Monte Ciambella) sono 
alquanto particolari, 
poiché in questo settore 
affiorano le facies più 
basse dell'unità, con 
numerose bancate 
calcarenitiche 
bioclastiche, che risultano 
essere, però, fortemente 
dolomitizzate come 
testimoniato da depositi 
tipo “zebra rocks” (fig. 38).  
Le facies dell’Ammonitico 
Rosso domeriano sono state 
riconosciute in località Case Santa Margherita (W del Monte San Pellegrino), dove hanno uno 
spessore di 4,5 m e si trovano circa 40 m stratigraficamente più in basso del tetto della COR, 
che in questo settore passa al Rosso Ammonitico mediante la litofacies calcareo-marnosa. Nel 
Fosso del Molinaccio (0,7 km a W della Cava di San Pellegrino) si ha probabilmente 
l’affioramento migliore della facies nodulare e ammonitifera rossa della COR. Qui si presenta 
Fig. 38: facies della Corniola fortemente dolomitizzate, che generano depositi tipo zebra-




ricca di echinodermi, con calici e radioli, e di brachiopodi oltre che ammoniti. Lo spessore 
dell'unità è di circa 7 m, che diventa di 2 m in località l’Aspreta e alle pendici occidentali del 
Monte Arsiccio. 
Il passaggio al sovrastante Rosso Ammonitico affiora bene sul versante meridionale del Monte 
San Pellegrino, così come nel Fosso del Molinaccio, in località Casa Sirino (0,6 km a NW di 
Capitone), a Le Rote, a San Benedetto (SW di Amelia) e a Porchiano. Questo avviene mediante 
facies calcareo-marnose giallo-verdastre, pseudo-nodulari e localmente come un’alternanza 
calcari bruni e marne grigio-verdi (Fosso del Molinaccio). 
Inoltre, la COR poggia lateralmente e in discordanza angolare sul CMA proprio a Monte San 






A– Mudstone a spicole di spugna e radiolari. Formazione della Corniola. (SMF 1; campione 
AC 767). 
B– Wackestone a grosse spicole di poriferi, articoli di crinoidi, embrioni di ammoniti, ostracodi, 
foraminiferi bentonici (ophtalmididi), radiolari. Formazione della Corniola. (SMF 1; 
campione AC 694). 
C– Grainstone bioclastico a peloidi, che sfuma verso l’alto a un wackestone-mudstone a spicole 
di spugna e radiolari. Intercalazione torbiditica gradata. Formazione della Corniola. (SMF 
2 + SMF 1; campione AC 236). 
D– Grainstone con noduli algali, peloidi, foraminiferi bentonici (valvulinidi, textularidi), 
frammenti di lamellibranchi, crinoidi con inviluppi micritici. Si ha anche un intraclasto di 
micriti a spicole di spugna e radiolari, probabilmente a formare un clay chip inglobato in un 
deposito gravitativo ben classato. Il cemento è sparitico, con blocky calcite. Intercalazione 
torbiditica a composizione tipo-Calcare Massiccio nella Formazione della Corniola. (SMF 
4-a; campione AC 758). 
E– Packstone-wackestone lito-bioclastico a micro-oncoidi e granuli rivestiti con bordi 
micritizzati. Spesso al nucleo dei granuli micritici si hanno bioclasti quali crinoidi, 
foraminiferi bentonici, frammenti di molluschi, ostracodi. Si associano ad articoli di crinoidi, 
Tubiphytes sp., foraminiferi bentonici, spicole di spugna e radiolari. Intercalazione di 
materiale bentonico caratteristico delle facies del calcare massiccio B nella Formazione 
della Corniola. (SMF 4-b; campione AC 771). 
F– Floatstone a litoclasti, con elementi spigolosi di tessitura grainstone a peloidi, oncoidi e 
foraminiferi bentonici in facies di Calcare Massiccio; si associano intraclasti micritici a 
spicole di spugna e radiolari. La matrice è finemente biodetritica e con spicole di spugna. 
Intercalazione di breccia a clasti di Calcare Massiccio nella Formazione della Corniola. 
(SMF 4-c; campione AC 693). 
G-H- Rudstone-to-floatstone a intraclasti fatti di: a) wackestone a crinoidi, spicole di spugna e 
radiolari; b) wackestone spicolitico a radiolari, bioturbato con Trocholina sp.; c) wackestone 
a crinoidi, con spicole di spugna, bivalvi, Agerina martana, gasteropodi, brachiopodi, 
ostracodi, Lenticulina sp., Involutiva sp.; d) mudstone a spicole di spugna e radiolari, 
ostracodi, ammoniti. La matrice è calcisiltitica rossa ed è ricca di crinoidi. I litoclasti 
presentano strutture da presso-soluzione lungo i bordi quando in contatto reciproco. 







6.3.1. Membro dei “calcari a spicole di spugna e crinoidi” (CSC) (Tavola V) 
Gli affioramenti di CSC si hanno a Monte San Pellegrino, Podere Casanova-Fosso Fratta L’Aia e 
l’Aspreta. Litologicamente sono calcari micritici di colore variabile dal grigio al marrone-avana 
alla base per poi diventare rosa-arancio, in strati di spessore normalmente compreso tra 10 e 30 
cm (fig. 39a). L’unità si presenta molto fossilifera, con crinoidi, spicole di spugna, radiolari, 
brachiopodi, piccoli gasteropodi, ammoniti, ostracodi, foraminiferi bentonici (Agerina martana, 
Trocholina conica, Involutina sp., Spirillina liassica), spugne silicee, Demospongiae, esacoralli 
solitari, bivalvi “a guscio sottile” (Diotis sp.). Tessituralmente sono dei mudstone e wackestone 
(SMF 1), ma localmente sono stati trovati dei veri e propri accumuli di crinoidi a generare encriniti 
con articoli di dimensioni anche centimetriche (fig. 39b-d). A questi si associano grossi 
brachiopodi del gruppo dei Terebratulidi e Rhynchonellidi e ammoniti, usualmente con 
riempimento geopetale. In questo caso le microfacies sono dei floatstone a crinoidi, brachiopodi, 
ammoniti e spicole di spugna (SMF 12-crinoidi, submicrofacies). In particolare, a Podere 
Casanova l’unità si presenta micritica dal colore rosa-arancio e dall'aspetto pseudo-nodulare. I 
noduli sono color nocciola e sono ricchi in grosse spigole di poriferi ricristallizzate, oltre ad 
abbondanti radiolari, bivalvi “a guscio sottile” del genere Diotis sp., embrioni di ammoniti, piccoli 
gasteropodi e foraminiferi bentonici. A Fosso Fratta L'Aia affiorano le facies più caratteristiche di 
questi depositi, con encriniti a grossi articoli e calici di crinoidi in strati dallo spessore medio e 
dalla colorazione arancio-nocciola, intervallati e/o intercalati con facies ricche in brachiopodi e 
ammoniti (fig. 39e). Localmente si hanno anche lumachelle a Diotis con caratteristico overgrowth 
di calcite sulle valve (fig. 39f). Sono state trovate numerose spugne calcaree del gruppo degli 
Sphinctozoa, che talvolta colonizzano gusci di ammoniti, e sono associate ad Atractites sp. Ad 
Amelia le stesse facies si possono presentare particolarmente dolomitizzate, tanto da nascondere 
la tessitura originaria. Sono state ritrovate, inoltre, con giacitura filoniana all’interno del Calcare 
Massiccio con facies encrinitiche e localmente dolomitizzate, con ammoniti a struttura geopetale. 
La giacitura filoniana è talvolta accentuata dalla presenza di una lumachella a Diotis e brachiopodi 
che mostra una discordanza angolare col bedding del CMA di quasi 80° (fig. 40). Quest’ultimi 
depositi presentano microfacies caratterizzate da floatstone-to-rudstone a bivalvi, brachiopodi, 
ammoniti, frammenti di echinodermi Spirillina sp., spicole di spugna (SMF 12-bivalvi). 
Lo spessore dell’unità è variabile, poiché rappresenta una variazione laterale delle facies della 
COR, ed è di almeno 20 m. L’eteropia dei depositi è sottolineata dal fatto che in prossimità di Villa 
L’Aspreta si riconosce un livello di calcare selcifero rosso, anche nodulare, con poche ammoniti e 
selce rossa dello spessore di 2 metri, del tutto riferibile all’Ammonitico Rosso domeriano della 
successione bacinale. Questi depositi sono intercalati a facies del membro informale e si trovano 
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circa 3-4 m sotto il limite con l’unità soprastante. Tali depositi spostandosi verso W, in prossimità 
di Amelia, scompaiono completamente.  
A Monte San Pellegrino, Fosso Fratta L’Aia così come a Podere Casanova il membro segue facies 
selcifere e livelli risedimentati a materiale di piattaforma carbonatica (COR), mentre a L’Aspreta 
i depositi sottostanti sono addirittura megaclastici, con grossi olistoliti (diametro >100 m) di CMA.  
Le litofacies dei “calcari a spicole di spugna e crinoidi” a Podere Casanova poggiano direttamente 
sul CMA e sul CMB, e passano in maniera netta alla formazione sovrastante mediante una 
superficie ossidata e fortemente bioturbata riferibile a un hard ground. L’età dell’unità è 





Fig. 40: contatto stratigrafico tra Calcare Massiccio e facies condensate della Corniola (“calcari a spicole di spugna e crinoidi”), marcato da 
numerose superfici di inconformità ad altissimo angolo. Sui calcari peritidali hettangiani poggiano in discordanza angolare circa 10 
cm di encriniti ad articoli di crinoidi anche sub-centimetrici, sui quali poggiano ulteriormente in unconformity fanghi pelagici 
bioclastici (mudstone/wackestone a Diotis sp.). Podere Capalto. 
Pagina precedente 
Fig. 39: A) superficie di strato di facies tipo-Corniola condensata, ricca in ammoniti. La Palombara (Amelia). B) calice di crinoide. Fosso 
Fratta L’Aia, Fornole. C-D) accumuli encrinitici con articoli di crinoidi, anche centimetrici, e intraclasti micritici. L’Aspreta. E) livello 
ricco in crinoidi e brachiopodi con il riempimento dei gusci disciolto generando porosità secondaria. Fosso Fratta L’Aia, Fornole. F) 









A– Floatstone-to- packstone a intraclasti, spesso sub-millimetrici, fatti di: a) wackestone a 
crinoidi, spicole di spugna e radiolari; b) wackestone a crinoidi, con spicole di spugna, 
bivalvi, gasteropodi, brachiopodi, ostracodi; d) mudstone a spicole di spugna e radiolari, 
ostracodi, ammoniti. La matrice è calcisiltitica rossa ed è ricca di crinoidi. I clasti presentano 
strutture stilolitiche da presso-soluzione lungo i bordi quando in contatto reciproco. 
Formazione della Corniola, facies dell’“Ammonitico Rosso domeriano”. (SMF 4-d; 
campione AC 699). 
B– Floatstone ad articoli di crinoidi in una matrice finemente biodetritica con radiolari e grosse 
spigole di spugna. I crinoidi presentano localmente overgrowth di calcite, e tracce di 
bioerosione ad opera di organismi endolitici. Formazione della Corniola. (SMF 12-
crinoidi; campione AC 679). 
C– Mudstone a radiolari, spicole di spugna e scarsi ostracodi, con cristalli di dolomite. Membro 
dei “calcari a spicole di spugna e crinoidi”. (SMF 1; campione AC 792). 
D; F– Floatstone ad ammoniti e crinoidi. Si associano frammenti di molluschi e bivalvi “a guscio 
sottile”, oltre a scarsi radiolari e ostracodi. Il riempimento dei fragmoconi delle ammoniti è 
parziale, come testimoniato dalla presenza di strutture geopetali. Si ha anche un fabric micro-
pellettifero di probabile natura microbiale associato alle geopete. Strutture micro-peloidali 
sono visibili anche nella matrice della sezione D. La peculiarità di quest’ultima sezione sta 
anche nella presenza di embrioni di ammoniti all’interno della camera di abitazione 
dell’ammonite che domina il campione. Il riempimento geopetale dei vuoti originari è 
caratterizzato inizialmente da calcite microcristallina bladed, e poi da blocky calcite. 
Strutture sintassiali con overgrowth di calcite si hanno anche intorno agli articoli di crinoidi. 
Membro dei “calcari a spicole di spugna e crinoidi”. (SMF 12-ammoniti; campione AC 
702). 
E– Floatstone/wackestone ad articoli di crinoidi, grosse spigole di spugna, radiolari, 
foraminiferi bentonici (Agerina martana, Spirillina liassica, ?Lingulina sp.), gasteropodi 
embrioni di ammoniti, filaments, ostracodi. I crinoidi presentano localmente overgrowth di 
calcite, e tracce di bioerosione ad opera di organismi endolitici. Membro dei “calcari a 
spicole di spugna e crinoidi”. (SMF 12-crinoidi; campione AC 792). 
G– Floatstone a brachiopodi e bivalvi a “guscio sottile” (Diotis sp.). Si associano ad abbondanti 
frammenti di echinodermi e Spirillina sp. Strutture geopetali ed overgrowth di calcite attorno 
alle valve cedono il passo localmente a micriti fortemente dolomitizzate. Membro dei 






6.4. FORMAZIONE DEL ROSSO AMMONITICO (RSA) (Tavola VI) 
Queste facies, insieme a quelle delle Marne a Fucoidi, presentano un rapporto argilla/calcare 
molto elevato. Il RSA nel settore rilevato può essere distinto in 2 litofacies differenti, e 
parzialmente eteropiche: una confrontabile con le Marne del Monte Serrone (Pialli, 1969), ed 
una corrispondente con il Rosso Ammonitico s.s.  
Le prime sono rappresentate da marne argillose e argille fogliettate grigio-verdastre, ma a 
differenza della località-tipo non sono state riconosciute evidenze di calcareniti laminate e 
gradate. Le litofacies del Rosso Ammonitico s.s. si presentano con i caratteri classici, 
ampiamente descritti in letteratura, e cioè come un’alternanza di marne calcaree e calcari 
marnosi molto spesso nodulari con frequenti livelli argillosi (fig. 41).  
La tessitura è essenzialmente un mudstone, a volte wackestone, il cui colore è tipicamente 
rosso, eccezion fatta per i livelli basali che a volte si presentano giallo-grigiastri o verdognoli 
(SMF 3-filaments). La stratificazione varia, da media nei livelli più calcarei, fino a non essere 
più riconoscibile negli orizzonti più fini e scarsi in carbonato, tanto da assumere un tipico 
aspetto fogliettato. I noduli, la cui genesi è ancora oggetto di discussioni, si presentano sempre 
di dimensioni centimetriche, con diametro mai superiore i 5 cm, e di forma irregolare ma in 
generale sub-arrotondati. Talvolta si presentano a costituire degli pseudo-conglomerati, e 
Fig. 41: affioramenti di Rosso Ammonitico. a) Fonte San Niccolò; b) Monte Bandita. 
88 
 
dispersi tra i noduli si rinvengono abbondanti ammoniti. Caratteristica da sottolineare è inoltre 
l’assenza di selce, che differenzia questa formazione da quelle sovra- e sottostanti. Sono state 
riconosciute le differenti litofacies, già note in letteratura (Farinacci et alii, 1981), tipiche del 
Rosso Ammonitico: 
- marnoso-argillosa nella parte inferiore, essenzialmente rosso-vinaccia con “fiammate” 
di livelli argillosi verdastri; 
- calcareo-marnosa nodulare nel settore centrale, con noduli frequentemente decolorati 
(verde-grigi) immersi in un’alternanza calcari-marne rossi o sporadicamente verdi-giallastri); 
- calcareo-marnosa in quello superiore. Si hanno delle alternanze di calcari giallo-
verdastri a strati con spessore crescente verso l’alto (10-30 cm) e marne argillose rosso-
vinaccia spesse 10-15 cm.  
In alcuni settori dell’area Amerina queste unità passano lateralmente a facies condensate spesse 
da pochi a pochi metri e riferiti al membro dei “calcari nodulari ad ammoniti”.  
Lo spessore dell’unità è estremamente variabile, come discusso di seguito, ma non supera i 30 
m. Il passaggio alla formazione soprastante è graduale, e il carattere discriminante è la 
ricomparsa della selce. Il contenuto 
paleontologico annovera abbondanti 
ammoniti, che assumono valore 
litostratigrafico, dalla Zona a Hildaites 
serpentinus alla Zona a Dumortieria 
meneghinii. Abbondanti sono anche i 
bivalvi a guscio sottile (Bositra buchii e 
Lentilla humilis), bioturbazioni 
(Thalassinoides e Chondrites) (fig. 42), 
radiolari, gasteropodi, Atractites sp., rari 
crinoidi e brachiopodi. Nella micrite si 
hanno abbondanti nannofossili calcarei. Il contesto deposizionale era di bacino pelagico. L’età 
è Toarciano p.p.  
  




 Settore Narnese 
Nel settore Narnese tutte le unità post-COR affiorano solo al footwall del “Sovrascorrimento 
di Narni”, per cui caratterizzano i settori orientali della dorsale o sono riconoscibili nella 
finestra tettonica rappresentata dalla gola del Nera. Alla base della successione lungo tutta la 
fascia che da Vasciano arriva fino a Costa Romana sono presenti le facies tipo-Marne del 
Monte Serrone, per uno spessore intorno ai 2 m. In particolare gli affioramenti migliori si 
hanno a Croce San Valentino, sul Monte Bandita, a Itieli e in località I Casacci, così come in 
prossimità del convento dei Cappuccini (2,7 km a SE di Narni). All’interno dell’unità è stato 
riconosciuto il livello anossico del Toarciano inferiore (Early Toarcian Oceanic Anoxic Event, 
T-OAE - Jenkyns, 1985). Questo presenta uno spessore variabile intorno ai 20 cm, posto circa 
40 cm sopra la base dell’unità, e si presenta come un sottile livello ricco in materia organica. 
Nel settore più meridionale della catena sono state riconosciute le stesse caratteristiche, ma 
con uno spessore di circa 8 cm, mentre a SW del Monte Cosce le black shales raggiungono 
uno spessore di 30-40 cm (Cipriani, 2013, 2016). Questo evento è associato a una variazione 
climatica da semiarido e fresco a caldo e umido, con apporto elevato di materia organica 
all’interno dei bacini (Jenkyns, 1985). All’interno dell’unità sono stati riconosciuti solo resti 
mal conservati di ammoniti (Polyplectus sp.). Il passaggio alla litofacies soprastante si 
manifesta con la comparsa dei livelli argillosi rosso-bordeaux. Il Rosso Ammonitico s.s. affiora 
in corrispondenza delle località sopra descritte, alle quali vanno aggiunte le zone di Podere 
Moretti e la Rocca di Narni. Ulteriori affioramenti dell’unità, seppure delaminata dal thrust 
miocenico di Narni, si hanno a Podere Piaiano e nella gola del Nera, dove da Stifone a Monte 
Santissima Annunziata affiora all’interno di scaglie tettoniche (horses). 
A Vasciano il RSA ha uno spessore di circa 24 m, mentre nel settore SW di Monte Cosce 
eccede i 30 metri (Cipriani, 2013, 2016). Nell’area in analisi, invece, lo spessore misurato nella 




 Settore Amerino 
Facies riferibili alle Marne del Monte Serrone s.l. in quest’area si hanno solo nel Fosso del 
Molinaccio, dove affiorano per uno spessore di almeno 1 m. Purtroppo la qualità 
dell’affioramento non ha permesso di ricavare ulteriori informazioni. Qui passa poi ai depositi 
del Rosso Ammonitico s.s. con le facies tipiche. Le stesse affiorano a Case Santa Margherita, 
da Monte San Pellegrino fino a Scalelle di Sopra e a Casa Sirino, dove è stata campionata 
un’associazione a Hildoceratidi (Hildoceras sublevisoni, Crassiceras sp., Mercaticeras 
mercatii, Merlaites sp.) riferibile alle zone a Bifrons e a Erbaense (passaggio Toarciano 
inferiore-Toarciano superiore). Altri affioramenti si hanno a Foce, in località Le Rote, a Podere 
Picchi, a San Benedetto e lungo la strada che da Amelia conduce a Lugnano in Teverina (in 
particolare a S di Amelia e a W del Monte Arsiccio). Proprio dall’affioramento in prossimità 
di Amelia è venuta fuori una peculiarità. Infatti, sono state ritrovate delle brecce intercalate nei 
calcari marnosi nodulari, a litoclasti centimetrici (diametro massimo di 2-3 cm), poligenici 
(fig. 43). In sezione sottile questi depositi si presentano come un floatstone litoclastico a 
matrice calcisiltitica rossa, dove all’interno sono stati riconosciuti frammenti di bivalvi “a 
guscio sottile” e tritume bioclasitco. Fra i litoclasti si riconoscono: 
• wackestone/packstone a bivalvi a guscio sottile, embrioni di ammoniti e radiolari;  
• calcisiltiti finemente bioclastiche a radiolari; 
• mud-wackestone a radiolari e grosse spicole di spugna; 
• packstone-to-grainstone a peloidi, foraminiferi bentonici e microproblematica 
(Bacinella/Lithocodium); 
• wackestone a frammenti di crinoidi. 
Il deposito si presenta mal classato, scarsamente rielaborato e apparentemente non organizzato 
in strutture sedimentarie. I clasti sono spesso in contatto tra di loro e presentano bordi con 
Fig. 43: calcirudite a clasti centimetrici, poligenici e ma classati, intercalata nel Rosso Ammonitico di Amelia. 
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strutture stilolitiche; sono spigolosi o sub-arrotondati nel caso degli intraclasti (SMF 4-e, 
submicrofacies “rudstone-to-floatstone litoclastico a matrice calcisiltitica”). 
Questi depositi sono stati già segnalati da Verri (1884, p. 111), che descrive vicino Amelia uno 
straterello brecciforme intercalato nei depositi toarciani “…composto da piccole scaglie non 
ruotate…”. Non sono, però, più citati dagli Autori che hanno lavorato successivamente in 
questo settore dell’Appennino, probabilmente anche a causa del fatto che questi depositi non 
affiorano bene. Queste facies permettono di fare delle considerazioni riguardo particolari 
aspetti tettono-stratigrafici (vedi capitolo “Paleogeografia Mesozoica del Settore Narnese-
Amerino”). 
Gli spessori del RSA sui Monti di Amelia è di almeno 15 m a Scalelle di Sopra, mentre a Fosso 
del Molinaccio arriva a 17 m. In località Le Rote il RSA segue stratigraficamente la COR e 
passa ai Calcari e Marne a Posidonia con uno spessore di 8 m.   
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6.4.1. Membro dei “calcari nodulari ad ammoniti” (CNA) (Tavola VI) 
Calcari e calcari marnosi arancio-bruni nodulari, che passano a facies simili alle equivalenti 
bacinali, cioè rosse e nodulari, ma più calcaree (fig. 44a). Localmente molto dolomitizzati, questi 
depositi presentano microfacies tipo wackestone a bivalvi a guscio sottile con ammoniti, 
foraminiferi bentonici (Lenticulina sp.), crinoidi, piccoli gasteropodi, radiolari, ostracodi (SMF 3-
filaments, submicrofacies “wackestone ad ammoniti e filaments”). Laddove le ammoniti 
diventano molto abbondanti, le facies passano a floatstone ad ammoniti e posidoniidi, con 
frequenti riempimenti geopetali dei fragmoconi delle ammoniti, e strutture clotted peloidal fra i 
clasti scheletrici (SMF 12-ammoniti, submicrofacies “floatstone ad ammoniti e bivalvi a guscio 
sottile”); frequenti le bioturbazioni.  
Superfici ossidate ferruginose caratterizzano il top degli strati; sono correlabili con superfici di 
discontinuità cronostratigrafica e riferibili a firm-to-hard grounds. Queste sono in particolar modo 
evidenti a Podere Casanova, e si associano a depositi schiettamente calcarei (senza componente 
argilloso-marnosa) per lo spessore di 0,6 m. Qui due strati di depositi nodulari ricchi in posidoniidi 
e ammoniti ricoprono direttamente le facies micritiche dei “calcari a spicole di spugna e crinoidi”, 
seguite da facies micritiche a filaments e crinoidi (fig. 44b). I CNA si trovano inoltre lateralmente 
in contatto stratigrafico con il CMA mediante una superficie di onlap. 
A Fosso Fratta L'Aia i CNA sono anche dolomitizzati, e hanno uno spessore di circa 2 m. A 
L’Aspreta questi depositi son spessi 8 m, ma si riducono a 5 m nel settore più occidentale e in 
prossimità di Villa L’Aspreta. Il passaggio all’unità soprastante è mal esposto nei settori 
meridionali dell’area Amerina, e si presenta con una brusca diminuzione del carattere nodulare. 
L’età è Toarciano p.p. 
  
Fig. 44: affioramenti di “calcari nodulari ad ammoniti”: a) depositi nodulari con matrice calcareo-marnosa rossa affiorante in prossimità di 
Villa L’Aspreta, Amelia; b) depositi fortemente nodulari ma calcarei, con scarsa componente marnosa che è invece tipica del litotipo 















A– Wackestone a posidoniidi e abbondanti embrioni di ammoniti in una matrice calcisiltitica. Si 
associano radiolari, frammenti di crinoidi e foraminiferi bentonici (Lenticulina sp.). 
Formazione del Rosso Ammonitico. (SMF 3-filaments; campione AC 677). 
B-D– Floatstone litoclastico, con elementi poligenici e spigolosi. I clasti sono spesso in contatto 
e presentano bordi stilolitizzati. La matrice è calcisiltitica, rossa, e presenta frammenti di 
bivalvi a “guscio sottile”. Fra i litoclasti si riconoscono: 
• packstone-grainstone a peloidi, foraminiferi bentonici e microproblematica 
(Bacinella/Lithocodium) (Calcare Massiccio); 
• calcisiltiti finemente bioclastiche a radiolari (?Corniola); 
• mud-wackestone a radiolari e grosse spicole di spugna (Corniola); 
• wackestone a frammenti di crinoidi (Corniola); 
• wackestone/packstone a bivalvi a “guscio sottile”, ammoniti e radiolari (Rosso 
Ammonitico). 
Formazione del Rosso Ammonitico, con intercalazioni ruditiche. (SMF 4-e; campione AC 
753). 
E- Wackestone a bivalvi “a guscio sottile”, radiolari, frammenti di crinoidi e abbondanti 
Lenticulina sp. La matrice è finemente biodetritica. Membro dei “calcari nodulari ad 
ammoniti”. (SMF 3-filaments; campione AC 787). 
F– Floatstone ad ammoniti, con bivalvi a “guscio sottile”, radiolari e frammenti di crinoidi, oltre 
che rari ostracodi. Si tratta di facies estremamente fossilifere e condensate, con riempimenti 
geopetali dei fragmoconi delle ammoniti a sottolineare gli scarsi tassi di sedimentazione. 
Inoltre è possibile riconoscere anche un micropeloidal clotted fabric sempre nei vuoti dei 
gusci delle ammoniti. Membro dei “calcari nodulari ad ammoniti”. (SMF 12-ammoniti; 






6.5. “CALCARI E MARNE A POSIDONIA” (CMP) (Tavola VII) 
L’unità può essere suddivisa in due litofacies: i) una inferiore, costituita da un’alternanza di 
calcari giallo-verdastri, in strati spessi fino a 15-20 cm, e marne rosso-vinaccia alla base e 
verde-grigio verso l’alto, con il rapporto carbonato/argilla in progressivo aumento verso l’alto. 
Anche il contenuto in selce aumenta verso l’alto, e presenta in questa litofacies una tipica 
colorazione rosa-arancio-rossa (fig. 45a). Sono frequenti i livelli nodulari; ii) una superiore, 
calcareo-selcifera (informalmente chiamata “diasprigna”) con tonalità dal verde al rossastro al 
giallognolo, dove negli interstrati sono frequenti i livelli argillosi verdi. Anche la selce si 
presenta policroma, con colori dal rosso-bruno al verde-azzurro fino a nero. Lo spessore degli 
strati varia da centimetrico a decimetrico. L’abbondanza di bivalvi “a guscio sottile” (thin-
shelled bivalves) assume carattere litogenetico, e Conti & Monari (1992) distinguono le specie 
Bositra buchii e Lentilla humilis. Secondo gli Autori Bositra buchii è abbondante nelle 
successioni di alto strutturale, dove forma lumachelle oligotipiche e alla quale è riferito uno 
stile di vita bentonico, mentre Lentilla humilis è maggiormente diffusa nelle successioni 
bacinali. 
La tessitura della formazione è un mudstone—wackestone bioclastico, a frammenti e valve 
intere di posidoniidi, ma talvolta particolari accumuli di queste in livelli risedimentati e 
laminati possono dar luogo a dei packstones (SMF 3-filament) (fig. 45b). Lo spessore è 
variabile, ma non supera i 55 m, mentre il passaggio litologico alla formazione sovrastante è 
transizionale, ma è marcato dalla scomparsa dei bivalvi a guscio sottile. Riguardo il contenuto 
fossilifero, oltre ai pelecipodi si associano abbondanti radiolari, soprattutto nei livelli più alti 
stratigraficamente, rare ammoniti (rinvenute solo nei livelli nodulari e mal conservate), 
frammenti di echinodermi, foraminiferi bentonici (Lenticulina sp., rari individui di 
Globuligerina oxfordiana). Dal punto di vista paleoambientale, la presenza di G. oxfordiana è 
generalmente riferita a facies di alto strutturale o di depositi condensati “fuori piattaforma”, 
cioè intercalati nelle successioni bacinali in prossimità delle paleoscarpate giurassiche; dal 
punto di vista stratigrafico questo taxon è particolarmente abbondante nei depositi del 
Bajociano inferiore (per quel che riguarda il dominio UMS). Localmente sui Monti di Amelia 
questi depositi sono sostituiti totalmente da facies condensate, indicate con il membro dei 
“calcari nodulari a filaments”. 
Il contesto deposizionale era quello di un bacino pelagico.  
L’età della formazione è Toarciano superiore-Bajociano superiore/?Bathoniano.  
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 Settore Narnese 
I CMP affiorano lungo una fascia lunga almeno 7 km da Vasciano a Podere Moretti, in 
continuità stratigrafica col RSA, sebbene localmente il contatto possa essere di natura tettonica 
(e.g. Itieli). Gli affioramenti migliori, legati soprattutto a tagli di natura antropica, si hanno a 
Sant’Urbano, a I Casacci e a Fonte San Nicolò, ma anche a I Cappuccini e alla Rocca di Narni. 
In questi settori la litofacies basale viene rapidamente sostituita dai depositi selciferi, mentre 
alla base del castello di Narni, grazie ad un taglio favorevole della morfologia, è stato possibile 
individuare il passaggio dai CMP a Calcari Diasprigni (fig. 45e). 
Così come per il RSA, anche i CMP affiorano al letto del sovrascorrimento di Narni in scaglie 
tettoniche nella gola del Nera e lungo la carrabile che da Costa Romana conduce a Narni. 
Degna di nota è l’esposizione lungo le sponde del lago artificiale dell’Aia. Qui affiorano calcari 
apparentemente massivi, caratterizzati da giunti stilolitici, senza interstrati marnosi e 
soprattutto senza selce. Dove riconoscibili, gli strati sembrano presentare discordanze angolari 
a basso angolo, con strutture canalizzate (fig. 45c-d). Dal punto di vista tessiturale queste 
litofacies sono costituite da wackestone-to-grainstone a bivalvi ‘a guscio sottile’ con valve 
densely-packed e frequentemente iso-orientate, spesso gradati. Gli spazi tra i gusci sono 
riempiti da calcite spatica mentre le valve presentano overgrowth di calcite. Dal punto di vista 
sedimentologico questi livelli possono essere ricondotti a fenomeni gravitativi tipo flussi 
torbiditici.  
Sui Monti di Narni è stato possibile misurare lo spessore dei CMP a S. Urbano, dove è di 47 
m, e alla Rocca di Narni, dove è di 30,5 m. Quest’unità presenta un trend apparentemente 
decrescente nello spessore spostandosi verso N, poiché a Vasciano erano stati misurati spessori 




Fig. 45: affioramenti di Calcari e marne a Posidonia: a) alternanza calcari-marne rosse con selce rossa; facies molto prossime al limite con il 
sottostante Rosso Ammonitico. Podere Moretti, Narni; b) accumulo di valve iso-orientate di thin-shelled bivalves a formare una 
lumachella. Case Renaro, Narni; c-d) affioramento e line-drawing di corpi canalizzati a base fortemente erosiva associata a valve iso-
orientate di bivalvi a guscio sottile. Case Renaro, Narni; e) affioramento del limite Calcari e marne a Posidonia/Calcari Diasprigni alle 
pendici della Rocca di Narni. Questo è marcato da un livello marnoso spesso circa 3-4 cm dove si manifesta la scomparsa dei 
posidoniidi. La giacitura della successione è rovesciata. Narni. 
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 Settore Amerino 
Gli affioramenti più importanti dei CMP sui Monti Amerini si hanno a Scalelle di Sopra, a W 
della Cava di San Pellegrino nel Fosso del Molinaccio, a Foce, a Le Rote, in località 
Ceccanibbio a S di Amelia e lungo la strada Amelia-Lugnano in Teverina, 2 km a SE di 
quest’ultimo centro abitato. Le facies si presentano qui con le caratteristiche tipiche dell’unità, 
come in località San Lorenzo dove i depositi dei CMP presentano facies marnose, con 
interstrati centimetrici di argille verdastro-grigie, subito sostituite da strati calcarei con selce 
nera. Piccoli lembi limitati da piani di sovrascorrimenti si hanno lungo i pendii del Monte Santa 
Croce. 
L’affioramento che merita, a mio avviso, la maggiore attenzione è quello che si trova in 
prossimità dell'abitato di Foce (fig. 46). Questo perché le facies dei CMP presentano qui 
peculiarità stratigrafico-sedimentologiche tali da permettere importanti inferenze riguardo la 
paleogeografia dell’area. Infatti, intercalate all’interno dei CMP sono state ritrovate calcareniti 
granulari a ooidi e foraminiferi bentonici che, insieme ad abbondanti posidoniidi, costituiscono 
depositi granulo-sostenuti. Dal punto di vista delle microfacies, sono packstone-to-grainstone 
a filaments con ooidi, peloidi, foraminiferi bentonici (Lenticulina sp.). I depositi sono gradati, 
ben classati e con le valve dei posidoniidi iso-orientate, suggerendo una messa in posto per 
flussi gravitativi, cui si sovrapponeva l’azione di correnti (SFM 12-filaments+ooidi). Vi si 
associano anche: i) packstone-grainstone a peloidi e micro-noduli algali, con frammenti di 
echinodermi e molluschi, bivalvi a guscio sottile, Tubiphytes morronensis, foraminiferi 
bentonici (Siphovalvulina sp.) (SMF 4-b); ii) floatstone litoclastici ad abbondante matrice, che 
localmente formano delle microbrecce. Tra i clasti si hanno sia intraclasti micritici a radiolari 
e bivalvi “a guscio sottile”, sia articoli di crinoidi. La matrice, invece, si presenta come un 
packstone a bivalvi “a guscio sottile” con gusci densamente laminati e iso-orientati (SMF 4-e, 
submicrofacies). A queste facies calcareo-clastiche seguono depositi ricchi in Globuligerinidi, 
ma scarsamente fossilifere dal punto di vista della macrofauna. 
Lo spessore dei CMP a Scalelle di Sopra e nel Fosso del Molinaccio è di circa 25 m, mentre in 





Fig. 46: a) Calcari e marne a Posidonia affioranti a Foce, in contatto tettonico con il Rosso Ammonitico. Scala: martello; b) particolare dei 











A– Wackestone a bivalvi “a guscio sottile” con valve iso-orientate, ai quali si associano frammenti 
di echinoderma. L’aspetto laminato e l’iso-orientazione dei bioclasti è legato a fenomeni 
trattivi da risedimentazione. Calcari e marne a Posidonia. (SMF 3-filaments; campione AC 
770). 
B– Packstone a peloidi e ooidi, finemente bioclastico, con frammenti di echinodermi, Tubiphytes 
sp. e rari foraminiferi bentonici (Siphovalvulina sp.). Rappresentano un’intercalazione 
torbiditica di materiale neritico nelle facies a posidoniidi. Calcari e marne a Posidonia. 
(SMF 4-b; campione AC 724). 
C-D– Floatstone lito-bioclastico, con intraclasti di wackestone-mudstone a radiolari e bivalvi “a 
guscio sottile” che si associano a bioclasti rappresentati da articoli di crinoidi. La matrice è un 
wackestone a posidoniidi, con le valve iso-orientate che circondano i lito-bioclasti in maniera 
fluidale ad evidenziare un’origine gravitativa per questo deposito. Calcari e marne a 
Posidonia. (SMF 4-e; campione AC 723). 
E-F– Packstone-to-grainstone oolitico, con ooidi associati a bivalvi “a guscio sottile”. Il deposito 
presenta un accenno di gradazione, e le valve dei posidoniidi sono iso-orientate. Intercalazione 
di materiale neritico esportato da una piattaforma carbonatica produttiva e risedimentato nelle 
facies dei Calcari e marne a Posidonia. (SMF 12-filaments+ooidi; campione AC 723). 
G– Mudstone-to-packstone a bivalvi “a guscio sottile” e radiolari. Panoramica di una sezione 
sottile dove si riconosce una porzione basale caratterizzata da geometria articolata, con 
strutture colonnari i cui bordi sono cementati e ossidati a indicare probabili fasi di esposizione 
sottomarina e non sedimentazione. Su di questi poggiano in unconformity micriti a rari 
frammenti di filaments, a loro volta erosi al top da depositi ricchi in tritume di bivalvi “a 
guscio sottile”, con frammenti iso-orientati. L’aspetto laminato e l’iso-orientazione dei 
bioclasti è legato a fenomeni trattivi da risedimentazione. I livelli bioclastici caratterizzano 
una serie di eventi differenti intervallati da porzioni micritiche, e presentano contatti di tipo 






6.5.1. Membro dei “calcari nodulari a filaments” (CNF) (Tavola VIII) 
Calcari micritici rossi alla base, che poi diventano nocciola-bruni e localmente arancio-rosati, 
nodulari, in strati di spessore da medio a spesso (10-40 cm) e fortemente bioclastici. Possono 
presentarsi dolomitizzati, e la fauna è dominata dai bivalvi “a guscio sottile”, ai quali si associano 
ammoniti, articoli di crinoidi e foraminiferi bentonici tipo Lenticulina sp. e Globuligerina 
oxfordiana. Quest’ultima in particolare, caratterizza soprattutto la parte superiore dell’unità. In 
sezione sottile presentano tessitura wackestone a bivalvi a “guscio sottile” e ammoniti (SMF 3-
filaments, submicrofacies), ai quali si associano, oltre ai sopracitati, Dentalina sp., 
Ophthalmididae, ?Spirillina sp., piccoli gasteropodi, radiolari, ostracodi e rari aptici. In alcuni casi 
il contenuto in cefalopodi è rilevante, soprattutto verso il top della formazione, tanto da formare 
dei veri e propri floatstone ad ammoniti e posidoniidi (SMF 12-ammoniti, submicrofacies 
“floatstone ad ammoniti e bivalvi a guscio sottile”). 
Localmente intercalati nei wackestone a filaments si hanno orizzonti laminati e gradati, a base netta 
erosiva, costituiti da valve iso-orientate di thin-shelled bivalves. Vi si accompagna la presenza di 
intraclasti fangosi dispersi nelle lumachelle a Posidonia, così come la presenza di bivalvi a guscio 
sottile rimaneggiati (la micrite all'interno delle valve è sedimentologicamente differente rispetto a 
quello della roccia incassante). L‘origine per flusso gravitativo di questi depositi è anche suggerita 
da depositi tipo pebbly-mudstones. Questi caratteri sono stati riconosciuti sia alle meso- che alla 
micro-scala (in sezione sottile). 
Il passaggio all’unità sovrastante è marcato da una superficie netta e da una variazione di facies, 
che da massive e pseudo-nodulari diventano sottilmente stratificate ed encrinitiche nel caso in cui 
le unità litostratigraficamente in contatto siano i CNF e i “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”; 
questo corrisponde anche con una lacuna sedimentaria di circa 20 m.y. coincidente con quella 
descritta nelle successioni condensate di top di PCP (Main Gap Bajociano inferiore-
Kimmeridgiano inferiore – Cecca et alii, 1990) e il contatto è in paraconformity. In alcuni casi, 
invece, tra le due unità si interpongono, per uno spessore variabile da pochi centimetri fino a un 
paio di metri, litofacies selcifere riferibili ai Calcari Diasprigni.  
I CNF hanno età Toarciano p.p.-Bajociano inferiore. 
Sulle pendici orientali del Monte San Pellegrino affiorano facies bioclastiche rosa-arancio con 
abbondanti globuligerine ed embrioni di ammoniti, senza selce, per uno spessore di circa 25 m, 
che passano in 200-300 m verso S a depositi selciferi affioranti a Scalelle di Sopra. Nella zona di 
Podere Casanova questi depositi hanno uno spessore esiguo di soli 10,5 m, che passano 
repentinamente dalle facies fortemente nodulari de CNA a facies micritiche e che dopo circa 2,5 
m marcano la comparsa di Globuligerina oxfordiana. Questi depositi sono estremamente fossiliferi 
e soprattutto ammonitiferi, ma data l’elevata tenacità delle litologie legata alla praticamente 
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completa mancanza di materiale argilloso, non è stato possibile campionare esemplari 
classificabili. Altra caratteristica della sezione di Podere Casanova è il contatto che quest’unità ha 
con la sovrastante, che non è rappresentata né dai CDA, né dai “calcari nodulari ad aptici e 
Saccocoma”, bensì dalla Maiolica, che avviene mediante una discordanza angolare. I CNF 
poggiano lateralmente sul CMA e su depositi di episcarpata costituiti da facies riferibili al CMB, 
mediante una superficie di inconfomità. 
I CNF di Podere Casanova passano, verso NE sulla sponda destra del Fosso del Molinaccio, a 
facies che nella parte inferiore dell’unità si presentano nodulari e dalla caratteristica colorazione 
rosso mattone. Questi depositi seguono stratigraficamente il RSA che per erosione selettiva ha 
permesso l’impostarsi dell’asta fluviale ma che sub-affiora in quanto coperto da detrito; il RSA è 
stato riconosciuto, però, grazie al ritrovamento di una fauna ad hildoceratidi tipicamente toarciana 
nel detrito. I CNF qui si presentano in strati medio-sottili con noduli fino a 5 cm di diametro, dove 
nei livelli basali è stato campionato un esemplare di Catulloceras sp. a indicare il Toarciano 
superiore sommitale (Zona ad Aalensis). Seguono verso l’alto depositi giallo-avana ricchi in 
globuligerinidi. In questo settore si può notare come lo spessore dell’unità aumenti fino a 20 m, e 
passi in sinistra idrografica in prossimità della Cava di San Pellegrino, a circa 0,5 km di distanza 
da Podere Casanova, a facies selcifere dei CMP. 
A Fosso Fratta L'Aia questa unità poggia in discordanza angolare sui depositi della COE mediante 
una superficie netta. Questa superficie ha direzione circa N30 e mostra il contatto tra facies a 
crinoidi, brachiopodi e spicole di spugna, con depositi ricchi in piccoli bivalvi “a guscio sottile”. 
A questo contatto si associa la presenza di brecce sedimentarie a litoclasti spigolosi. In sezione 
sottile questi depositi si presentano come un floatstone litoclastico, localmente una microbreccia 
ad abbondante matrice, con extraclasti caratterizzati da micriti ad ammoniti, spicole di spugna, 
radiolari e Agerina martana, fortemente dolomitizzate che si associano a filaments, foraminiferi 
bentonici, radiolari, frammenti di echinodermi nella matrice (SMF 4-e). I litoclasti sono riferibili, 
quindi, a facies tipo-“calcari a spicole di spugna e crinoidi”. Nel fosso de L’Aspreta i CNF 
presentano spessori variabili fra 15-20 m. Anche in questa zona, spostandosi da WSW a ENE si 
ha una variazione laterale delle facies, con interdigitazione fino alla completa sostituzione con i 
depositi dei CMP, fatto marcato soprattutto da un progressivo incremento del contenuto in selce. 
Il passaggio all’unità successiva in questo settore avviene generalmente mediante l’interposizione 
di un livello (dello spessore variabile) di Calcari Diasprigni, mentre a N di Villa L’Aspreta sui 





A– Mudstone a bivalvi “a guscio sottile”, fine tritume bioclastico e frammenti di crinoidi in matrice 
micritica, localmente micropellettifera, bioturbata. Membro dei “calcari nodulari a 
filaments”. (SMF 3-filaments; campione AC 786). 
B– Biomicrite a filaments, foraminiferi bentonici, radiolari, frammenti di echinodermi. Questo 
presenta dei litoclasti micritici fortemente dolomitizzati, dove sono stati riconosciuti 
ammoniti e Agerina martana. La presenza di A. martana suggerisce un’età pliensbachiana 
per gli extraclasti, da ricondurre alle facies della Corniola. Interessante notare la 
dolomitizzazione preferenziale, concentrata lungo i bordi dei litoclasti. Membro dei 
“calcari nodulari a filaments”. (SMF 4-e; campione AC 769a). 
C– Wackestone a Globuligerina oxfordiana e bivalvi a “guscio sottile”, con valve disposte in 
maniera casuale. Membro dei “calcari nodulari a filaments”. (SMF 3-filaments; campione 
AC 787). 
D– Floatstone/wackestone ad ammoniti, bivalvi a “guscio sottile”, Globuligerina oxfordiana, 
piccoli gasteropodi. I fragmoconi delle ammoniti presentano riempimento geopetale con 
associate strutture clotted micro-peloidal. con valve iso-orientate a generare livelli laminati 
e gradati. Questi poggiano in discordanza reciproca. Depositi di natura gravitativa legati a 
flussi torbiditici. Membro dei “calcari nodulari a filaments”. (SMF 12-ammoniti; 
campione AC 733).  
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6.6. “CALCARI DIASPRIGNI s.s.” (CDA) (Tavola IX) 
La formazione è caratterizzata dall’elevato contenuto in selce, sia in strati che in noduli e liste; 
nei livelli più bassi si hanno delle vere e proprie radiolariti, mentre verso il top dell’unità si ha 
un graduale incremento della componente calcarea; frequenti sono gli interstrati argillosi 
verdastri. La stratificazione è sottile (5-15 cm) con geometria tabulare, o irregolare tipicamente 
ondulata (pinch and swell) dove i noduli possono raggiungere spessori di 25 cm (fig. 47a). La 
colorazione è policroma, con note dal rosso al verde al blu, ma anche giallognola (fig. 47b).  
Caratteristica della formazione è la completa mancanza di macrofossili, mentre 
abbondantissimi sono i radiolari, tanto da assumere carattere litogenetico; la tessitura è 
tipicamente un mudstone a radiolari (SMF 3-radiolari). Il passaggio all’unità soprastante 
avviene litologicamente in maniera graduale, ma è marcata dalla comparsa di articoli e 
frammenti di crinoidi del genere Saccocoma. Quest’unità è quella che presenta maggiori 
variazioni, soprattutto di spessore, tra i settori Narnesi e quelli Amerini. Proprio la carenza in 
dati paleontologici causa una scarsa definizione stratigrafica dell’unità, che è ottenuta 
soprattutto sulla base dei livelli sopra e sottostanti. Baumgartner (1990) e Bartolini et alii 
(1999) attribuiscono alla formazione, sulla base della stratigrafia a radiolari effettuata in vari 
settori dell’area umbro-marchigiana, un’età ?Bajociano superiore/Bathoniano-Kimmeridgiano 
inferiore.  
  
Fig. 47: a) selci rosa-arancio con caratteristica geometria pinch and swell. Narni; b) affioramento di facies selcifere rosse prossime al limite 
con i Calcari a Saccocoma e aptici di Cardano. 
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 Settore Narnese 
Come per i CMP, anche i CDA caratterizzano la maggior parte del settore orientale della 
dorsale. Dato l’elevato contenuto in argilla, e data la tipica fratturazione “scheggiosa” della 
selce, questo deposito si ha più frequentemente in sub-affioramento piuttosto che ben esposto, 
e ricoperto da una caratteristica coltre d’alterazione fatta da sabbie e brecce a clasti di selce 
spigolosi e dal colore bruno-chiaro. Lo spessore si è rivelato misurabile solo a Sant’Urbano, 
lungo la carrabile che conduce a Croce San Valentino, ed è di 15 m, ma sembra raggiungere i 
30 m a Fonte San Niccolò. Valori di gran lunga inferiori rispetto ai 60 m valutati nella porzione 
S dei Monti di Narni (Cipriani, 2013). Piccoli lembi di CDA si hanno anche nella valle del 
fiume Nera così come alla Rocca di Narni.  
 Settore Amerino 
Nella zona di Scalelle di Sopra si ha una buona successione affiorante dove si possono 
apprezzare i vari contatti stratigrafici fra unità contigue. Qui lo spessore dei CDA è misurabile 
per 5 m, dopodiché si passa, mediante l’interposizione di circa 20 cm di sabbie calcarenitiche 
rosse a frammenti di Saccocoma, alle facies dei “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”. 
Questo spessore si riduce ulteriormente nel Fosso del Molinaccio, dove diventa di 2 m fino a 
scomparire a Podere Casanova. Qui in particolare si presentano come calcari selciferi e selci 
con geometria degli strati da piano parallela a pinch and swell, spessore variabile da 5 cm a 20 
cm, e dal colore rossastro-verdognolo. Passano superiormente a marne selcifere e calcari 
marnosi selciferi sottilmente stratificati prima di evolvere a sabbie a Saccocoma. 
Situazione analoga si osserva spostandoci da E verso W tra Le Rote e l’Aspreta, dove da circa 
8 m lungo le sponde del meandro di Rio Grande, diventa di 1,5 m in corrispondenza del blando 
rilievo morfologico esattamente a N di Villa l’Aspreta per poi scomparire 0,2 km a W, 
nell’impluvio ad andamento meridiano. Negli affioramenti più occidentali e prossimi ad 
Amelia ricompare tra facies condensate per uno spessore di 5 cm.  
A Cecanibbio (1,5 km a SE di Amelia) affiorano le facies dei CDA per uno spessore di circa 
25 m. Qui si apprezza anche il passaggio transizionale all’unità sovrastante, che avviene 
mediante facies selcifere che da verde-bluastro tendono ad assumere colorazione rosso fegato 
fino alla comparsa del Saccocoma.  
Le pendici a W di M. Arsiccio e il piccolo lembo di mesozoico affiorante a NW di Porchiano 
presentano facies selcifere riferibili ai CDA estremamente povere in carbonato e dalla 
colorazione rosso intenso. Questi depositi, che sembrano avere più affinità con i Diaspri 
toscani piuttosto che con i corrispettivi UMS, si trovano in contatto tettonico con le unità sotto- 








Packstone a radiolari, pseudolaminato e silicizzato. Calcari Diasprigni. (SMF 3-radiolari; 




6.7. “CALCARI A SACCOCOMA E APTICI” (SAC) (Tavola X)  
Si tratta di calcari particolarmente selciferi alla base, che evolvono a calcari e calcari marnosi, 
talvolta nodulari, ricchi in noduli e liste di selce; spesso si hanno dei sottili interstrati argillosi 
verdi (fig. 48a, b). La colorazione dei livelli calcarei varia dal giallognolo-avana al verde 
chiaro, mentre la selce assume tonalità da grigio chiaro a verdi e anche bluastre. Le facies 
nodulari si presentano con intraclasti micritici del diametro di 5-7 cm in media, ricoperti da 
una “patina” argillosa verdastra, o localmente immersi in una matrice calcareo-marnosa. La 
genesi dei noduli è ancora poco chiara, ma generalmente associata a diagenesi precoce, 
bioturbazioni (anche particolarmente abbondanti in questi livelli), e/o a silicizzazione. Le 
litofacies nodulari assumono aspetto massivo, con strati spessi anche 1 m, e apparentemente 
senza litologie accessorie. In alcuni settori i SAC hanno aspetto nodulare rosso, con noduli 
centimetrici dispersi in una matrice calcareo-marnosa, associati a selce rossa e fossiliferi. La 
formazione si presenta generalmente sottilmente stratificata (10-20 cm), sebbene nei livelli 
marnosi gli strati siano ancora più sottili. 
Dal punto di vista delle microfacies, sono stati riconosciuti mudstone-wackestone bioclastici, 
ma talvolta anche packstone, ricchi in Saccocoma, radiolari, aptici, ammoniti, calcisphaerulidi, 
chitinoidellidi, calpionellidi al top della formazione (SMF 3-Saccocoma; SMF 3-
Saccocoma+calpionellidi) (fig. 48c). Quest’ultima tessitura, in particolare, è dovuta a 
particolari accumuli di articoli e frammenti di crinoidi Saccocoma; l’origine di questi depositi 
è interpretata come legata a fenomeni gravitativi, in quanto si presentano macro- e 
microscopicamente gradate e laminate. Fenomeni di silicizzazione poi hanno portato alla 
formazione di noduli di selce, soprattutto in corrispondenza dei livelli più grossolani basali 
delle calcitorbiditi (fig. 48d). 
I SAC presentano, da un punto di vista litologico, estrema variabilità laterale, come noto in 
letteratura (Galluzzo & Santantonio, 1994; 2002), e come ben visibile anche nel settore 
rilevato. Lo spessore massimo, non supera, però i 25 m. Il passaggio alla formazione 
soprastante si presenta con una graduale diminuzione della componente bioclastica; il limite 
in campagna viene tendenzialmente fatto coincidere con la scomparsa di Saccocoma sp. Anche 
le caratteristiche delle litofacies cambiano, divenendo delle vere e proprie micriti che dal 
verde-bluastro assumono colorazioni sempre più chiare fino al bianco, così come la selce, che 
da tipicamente verde o azzurra, assume tonalità grigiastro-marroni o bianche. 
Il contenuto paleontologico annovera, oltre a un particolare accumulo in crinoidi del genere 
Saccocoma (S. tenellum e S. vernioryi), aptici (Laevaptychus sp., Lamellaptychus sp.) anche 
di grosse dimensioni, abbondanti radiolari, brachiopodi, belemniti, Calcisphaerulidi 
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(Stomiosphaera moluccana, Cadosina sp.), tintinnidi. Ammoniti sono state ritrovate solo nei 
livelli nodulari, ma molte non sono classificabili in quanto parzialmente dissolte.  
Il contesto deposizionale era quello di un bacino pelagico. Dal punto di vista stratigrafico, i 
SAC hanno una distribuzione che va dal Kimmeridgiano superiore al Titonico inferiore.  
 
  
Fig. 48: caratteri riconosciuti in affioramento dei “Calcari a Saccocoma e aptici”. A) calcari selciferi con selce rossa, che si associa anche a 
depositi nodulari ma non visibili nella foto. Madonna del Lecino, Narni; B) depositi ben stratificati con livelli incipientemente 
nodulari. L’Aspreta, Amelia; C) calcarenite laminata ricca in frammenti di Saccocoma sp. a formare un deposito lenticolare. Fosso 
Fratta L’Aia, Fornole; D) dettaglio di un livello calcarenitico finemente laminato, dove la silicizzazione ha portato alla formazione di 
noduli nei livelli basali più grossolani. Cardano. 
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 Settore Narnese 
Nel precedente lavoro di Tesi Magistrale, analizzando la successione di Vasciano sono stati 
riconosciuti 3,60 m di facies nodulari, ammonitifere e senza selce, con una fauna ad ammoniti 
titonica, intercalate in 19 m di calcari selciferi e calcari a Saccocoma (Cipriani, 2013). Le stesse 
facies si seguono in direzione NW-SE fino in prossimità del convento de I Cappuccini, dove 
sono in contatto tettonico con i depositi del Giurassico inferiore, per poi ricomparire nei 
dintorni della cittadina di Narni.  
Nella sezione di Sant’Urbano le facies nodulari non affiorano in quanto coperte da vegetazione, 
mentre affiorano le altre litologie. In prossimità del paesino d'Itieli, invece, sulla piccola 
dorsale di Colle Censo sul versante in sinistra idrografica del Fosso delle Valli, a q. 525 m., i 
SAC presentano circa 2,8 m di facies incipientemente nodulari, ricche in ammoniti anche di 
grosse dimensioni (Ptychophylloceras sp., Holcophylloceras sp., litoceratidi) associate a 
belemniti, articoli di crinoidi e calici disarticolati, Saccocoma sp., rari aptici. Questa litofacies 
segue i depositi selciferi basali della formazione, e si trovano circa 8 m sotto il limite con la 
sovrastante Formazione della Maiolica. La caratteristica di quest’orizzonte è la completa 
mancanza di selce, che invece caratterizza i litosomi sotto- e soprastanti. Inoltre l’unità si 
presenta in questo caso in bancate anche metriche. 
Salendo da Cardano verso I Casacci in direzione SW, a q. 425 m affiorano in successione 
rovesciata facies pseudo-nodulari (noduli incipienti) per uno spessore di circa 2,5 m, alle quali 
seguono calcari rossi selciferi, con selce rossa, caratterizzati da packstone a crinoidi fortemente 
ricristallizzati con fantasmi di ammoniti e aptici.  
Altri affioramenti, seppur non con una buona continuità stratigrafica, si hanno in prossimità de 
La Rocca di Narni, e sulle sponde del Fiume Nera in località Le Piagge.  




 Settore Amerino 
Nel settore Amerino questa unità può essere o completamente, o parzialmente (al tetto) 
sostituita dal membro dei “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma” (vedi oltre).  
Gli affioramenti più meridionali della formazione sui Monti di Amelia si hanno a Madonna del 
Lecino, dove si possono apprezzare le facies rosse con selce rossa e frequenti intercalazioni 
calcarenitiche di sabbie a Saccocoma.  
Nella sezione di Fosso del Molinaccio, vicino la Cava di San Pellegrino, si apprezza il 
passaggio repentino dalle marne selcifere dei CDA alle encriniti a Saccocoma, anche con selce, 
che dopo 6 m passano alle facies dei “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”. 
Cosa simile succede nel Fosso Fratta L'Aia, tra Podere Casanova e San Silvestro, dove i SAC 
si presentano con calcareniti sottilmente stratificate e laminate, e dove si può riconoscere 
laminazione da piano-parallela a incrociata a basso angolo (fig. 48c). In questa sezione i SAC 
hanno uno spessore di almeno 10,7 m, ma non affiora la base.  
Nell’incisione del Rio Grande, in sponda sinistra fra l’Aspreta e Amelia, si ha un’ottima 
successione dell’unità, che passa da selcifera e con strati a geometria pinch and swell a facies 
encrinitiche sottilmente stratificate e con frequenti fenomeni di slumping. Il tetto presenta 
facies nodulari. Lo spessore misurato è di 30 m che in sponda destra del Rio Grande, però, a 
una distanza di circa 0,4 km, si riduce drasticamente a 6 m. Dato interessante è che alla base 
di questa successione è stato ritrovato un sottilissimo (meno di 1 cm) livello discontinuo e con 
geometria lenticolare di ooliti ricche in gasteropodi. In sezione sottile questo livello si presenta 
come un grainstone a peloidi e noduli algali, associati ad alghe calcaree, frammenti di 
echinodermi e ?Tubiphytes sp. (SMF 4-b), oltre ad ooidi. Sebbene l’esiguo spessore e la 
limitata distribuzione del deposito non abbiano permesso di effettuare ulteriori considerazioni 
sedimentologiche, la stessa presenza di materiale bentonico in una successione pelagica 
fornisce delle informazioni in chiave paleogeografica, che saranno discusse più avanti. 
Piccoli affioramenti si hanno anche a Porchiano. 
Come descritto, lo spessore dell’unità è estremamente variabile e va dai 30 m di Fosso Fratta 
l’Aia fino a 0 m nel settore di Podere Casanova, fatto apparentemente controllato dalla 
paleotopografia giurassica e quindi dal contesto deposizionale. Infatti in alcuni settori l’unità 
bacinale diventa lateralmente eteropica a facies analoghe a quelle presenti sugli alti strutturali 




















TAVOLA X  
 
 
A –Wackestone-to-packstone a radiolari e sporadici frammenti di Saccocoma sp. Calcari 
Diasprigni/Calcari a Saccocoma e aptici. (SMF 3-Saccocoma; campione AC 687). 
B –Wackestone a Saccocoma sp., radiolari, calcisphaerulidi e aptici. Sono biomicriti ad articoli 
di crinoidi laminate e gradate. Calcari a Saccocoma e aptici. (SMF 3-Saccocoma; campione 
AC 802). 
C – Wackestone a articoli e frammenti di crinoidi (Saccocoma sp.) laminati, gradati e iso-orientati 
che evolvono repentinamente a mudstone a radiolari e rari frammenti di crinoidi. Calcari a 
Saccocoma e aptici. (SMF 3-Saccocoma; campione AC 802). 
D –Wackestone a Saccocoma sp. e calpionellidi (Calpionella alpina, Remaniella sp.), radiolari e 
calcisphaerulidi, con frammenti di aptici. Calcari a Saccocoma e aptici/Maiolica. (SMF 3-
Saccocoma+calpionellidi; campione AC 577). 
E –Grainstone a granuli micritizzati, noduli algali, oncoidi, gasteropodi e Tubiphytes sp., con 
cemento sparitico a drusa. I gasteropodi presentano, invece, riempimento geopetale con 
inizialmente calcite fibrosa che passa poi a blocky calcite. Rappresenta un’intercalazione 
torbiditica di materiale bentonico nelle pelagiti dei Calcari a Saccocoma e aptici. (SMF 4-b; 






6.7.1. Membro dei “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma” (CAS) (Tavole XI-XII) 
Calcari e calcari marnosi dal colore bianco-verdastro e bruno-arancio fino a rosso, con aspetto 
nodulare o incipientemente nodulare. Gli strati sono generalmente massivi (fino a 60 cm), un 
aspetto legato spesso all’amalgamazione di strati contigui mediante strutture da pressione e 
dissoluzione, ma talvolta si presentano stratificati con spessori di 10-20 cm (fig. 49a-c). Questi 
depositi, dal punto di vista delle microfacies, si presentano come mudstone-to-packstone a 
Saccocoma (Saccocoma tenella, S. vernioryi), aptici, ammoniti, radiolari, gasteropodi, 
brachiopodi, foraminiferi bentonici (globuligerinidi, Dentalina sp.), calcisphaerulidi, bivalvi a 
guscio sottile, chitinoidellidi (Chitinoidella boneti) (SMF 3-Saccocoma), e al tetto della 
formazione anche calpionellidi (Calpionella alpina, Crassicollaria massutiniana) (SMF 3-
Saccocoma+calpionellidi). Spesso i macrofossili dominano, con grossi esemplari di ammoniti 
(aspidoceratidi, simoceratidi), belemniti e aptici anche se spesso sono fortemente mal 
conservati (fig. 49d). Facies condensate del Titonico riferibili a CAS, al di sopra dei depositi 
tipicamente bacinali dei SAC, sono ampiamente diffuse nell’area. Caratteristiche 
sedimentologiche di questi depositi sono le strutture geopetali nei fragmoconi delle ammoniti 
e nei brachiopodi, che sono un forte indizio di sottoalimentazione, scarsa sedimentazione e 
diagenesi rapida, così come le frequenti croste ferruginose o ferro-manganesifere. Inoltre 
l’abbondanza di aptici e tipiche croste glauconitiche (di colore verdastro) negli pseudogusci 
delle ammoniti sono un ottimo indizio sul terreno per poter discriminare le facies di quest’unità 
dalle sottostanti dei CNF, poiché talvolta dal punto di vista litologico presentano caratteri per 
molti versi assai simili. 
Il passaggio alla soprastante Formazione della Maiolica è transizionale, e posto in 
concomitanza della scomparsa del caratteristico aspetto nodulare, della scomparsa di 
Saccocoma sp., della comparsa della selce e della variazione di tessitura da wackestone-
floatstone a mudstone, con prevalente colore bianco 
Gli affioramenti più meridionali dei CAS si hanno a Scalelle di Sopra, a quota 235 m, dove 
alla base dell’unità si hanno tipiche facies encrinitiche rosse, passanti a depositi nodulari 
dapprima rossi e poi biancastro-verdognoli. Si presenta con strati apparentemente massivi, ma 
in realtà sono depositi ben stratificati dello spessore di 10-30 cm, con giunti stilolitici, 
localmente separati da superfici ferruginose tipo hard ground. Sono depositi riccamente 
ammonitiferi, sebbene con forme mal conservate, e privi di selce. Lo spessore dell'unità è di 
circa 16 m e i livelli nodulari caratterizzano i primi 9,5 metri della formazione. I restanti sono 
caratterizzati da calcari sottilmente stratificati fossiliferi senza selce ma con ancora Saccocoma 
sp. e abbondanti aptici.  
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Come detto in precedenza, a Podere Casanova non si hanno i CAS, ma questi compaiono 
lateralmente nel Fosso del Molinaccio e a Fosso Fratta L’Aia. In entrambe i casi segue facies 
tipo-SAC, e presenta depositi tipici, incipientemente nodulari biancastri e fossiliferi. Lo 
spessore a Fosso Fratta L’Aia è di 11,5 m, mentre a Fosso del Molinaccio è di 10,5 m. In 
particolare a Fosso Fratta L’Aia al top dell’unità è stato riconosciuto un intervallo spesso circa 
1,5 m estremamente fossilifero, con calcari arancio, anche ospitanti croste ferro-
manganesifere, dove sono state riconosciuti diversi tipi di organismi (numerosissime 
ammoniti, brachiopodi, gasteropodi, bivalvi, articoli di crinoidi), aventi cavità riempite da 
calcite spatica. In sezione sottile si presentano come un floatstone bioclastico con ammoniti, 
crinoidi (Saccocoma tenella, S. vernioryi), aptici sia del genere Laevaptychus sp., con la tipica 
struttura tubiculare, che Lamellaptychus sp. (Farinacci et alii, 1976). Si hanno anche numerosi 
gasteropodi, chitinoidellidi (Chitinoidella boneti) così come abbondanti globuligerine, che 
presentano guscio sottile (thin-shelled sensu Giovagnoli & Schiavinotto, 1987) a differenza di 
quelle bajociane. Molti bioclasti si presentano erosi superiormente, a indicare periodi di non 
deposizione (SMF 12-ammoniti, submicrofacies “floatstone ad ammoniti e Saccocoma”). Non 
sono state rinvenute ammoniti determinabili, ma la presenza di S. vernioryi (Manni & Nicosìa, 
1984) e di Chitinoidella boneti in sezione sottile consente di riferire queste facies al Titonico 
superiore basale (Zona a Chitinoidella, Sottozona a Boneti - Lakova & Petrova, 2013).  
A L’Aspreta i CAS sembrano possedere uno spessore di circa 25 metri, e localmente sono stati 
riconosciuti depositi nodulari con caratteri di risedimentazione (Podere Capalto).  
Altri depositi riferiti a CAS si hanno a Ceccanibbio, dove i depositi del Kimmeridgiano-
Titonico presentano alla base un orizzonte di circa 2 metri di facies tipo-SAC, con strati sottili 
di calcari color rosso fegato con selce rossa. Questi passano verso l'alto a depositi calcarei 
nodulari fortemente bioclastici dal peculiare colore rosso, con strati spessi (60-70 cm circa) e 
con sottili livelli marnosi rossi. La fauna che caratterizza questi affioramenti è dominata da 
grossi esemplari (anche 15 cm di diametro) di ammoniti, mal conservati, associati ad aptici, 
talvolta silicizzati, e belemniti. Lo spessore di questo orizzonte è di almeno 2 m, ma non si 
possono valutare gli spessori reali in quanto i depositi più giovani non sono affioranti per 
tettonica ed erosione recente. 
Sulla base dei dati precedentemente descritti, a CAS si può attribuire un’età che va dal 





Fig. 49: affioramenti di “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”. A) livelli nodulari ben stratificati affioranti in prossimità di Itieli; B) facies 
nodulari in strati medi-spessi e fortemente fossiliferi. Passano verso l’alto a depositi nodulari rossi. Ceccanibbio, Amelia; C) Bancata 
metrica di calcari nodulari compatti, ma erosivi alla base su altri depositi nodulari. Potrebbero rappresentare una lingua di depositi 
condensati risedimentati in bacino. Podere Capalto, Amelia; D) ammonite con diametro >10 cm ma molto mal conservata, 











A– Wackestone bioclastico con un esemplare di Saccocoma. vernioryi associato a embrioni di 
ammoniti, frammenti di crinoidi, radiolari, calcisphaerulidi e aptici. Membro dei “calcari 
nodulari ad aptici e Saccocoma”. (SMF 3-Saccocoma; campione AC 750). 
B– Wackestone a Saccocoma tenella, articoli di crinoidi, cefalopodi, radiolari, frammenti di 
molluschi, foraminiferi bentonici (Involutinidae), calcisphaerulidi e aptici. Membro dei 
“calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”. (SMF 3-Saccocoma; campione AC 695). 
C– Floatstone ad ammoniti e Saccocoma sp., aptici e frammenti non determinabili di molluschi. 
Le ammoniti presentano riempimenti geopetali dei fragmoconi. Membro dei “calcari 
nodulari ad aptici e Saccocoma”. (SMF 12-ammoniti; campione AC 695). 
D– Wackestone/packstone fortemente bioclastico con frammenti di Saccocoma sp., embrioni di 
ammoniti, gasteropodi, aptici, frammenti di molluschi non determinabili, radiolari, 
calcisphaerulidi, abbondanti globuligerinidi “a guscio sottile” (“thin shelled” sensu 
Giovagnoli & Schiavinotto, 1987). Membro dei “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”. 
(SMF 3-Saccocoma; campione AC 711). 
E-F– Floatstone ad ammoniti con aptici, frammenti non determinabili di molluschi, gasteropodi, 
Saccocoma sp., radiolari, calcisphaerulidi, ostracodi, foraminiferi bentonici (Involutinidae) e 
abbondanti globuligerinidi “a guscio sottile” (“thin shelled” sensu Giovagnoli & Schiavinotto, 
1987). Le ammoniti presentano strutture micro-peloidali che evolvono a grossi cristalli di 
calcite a formare riempimenti geopetali. I gusci presentano ricristallizzazione e parziale 
sostituzione da minerali ossidanti, legato Questi depositi caratterizzano un hard-ground 
marcato da croste ferro-manganesifere, come testimoniato anche dai fenomeni di ossidazione 
dei gusci. Vedi anche la Tavola XII. Membro dei “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”. 
(SMF 12-ammoniti; campione AC 788). 
G– Wackestone a Saccocoma sp. e calpionellidi (Calpionella alpina, Remaniella sp.), calcisfere 
(Schizosphaerella sp., Cadosina sp.) con frammenti di aptici. Membro dei “calcari nodulari 
























A– Floatstone ad ammoniti e Saccocoma sp. con aptici, brachiopodi, rincoliti, frammenti non 
determinabili di molluschi, piccoli gasteropodi, radiolari, calcisphaerulidi, e rari 
globuligerinidi “a guscio sottile” (“thin shelled” sensu Giovagnoli & Schiavinotto, 1987). Le 
ammoniti presentano strutture geopetali con, associato, micro-peloidal clotted fabric. 
Membro dei “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”. (SMF 12-ammoniti; campione AC 
695). 
B– Panoramica di una sezione sottile caratterizzata da un floatstone estremamente bioclastico ad 
ammoniti e Saccocoma sp. Si associano aptici (?Laevaptychus sp., Lamellaptychus sp.), 
articoli di crinoidi, frammenti non determinabili di molluschi, filaments, gasteropodi, 
radiolari, calcisphaerulidi, ostracodi, abbondanti globuligerinidi “a guscio sottile”. I 
fragmoconi delle ammoniti presentano grossi cristalli di calcite (blocky calcite) a 
caratterizzare riempimenti geopetali. Gli pseudogusci presentano, inoltre, parziale 
sostituzione della calcite a favore di croste ossidanti, Questi depositi caratterizzano, infatti, un 
hard-ground marcato da croste ferro-manganesifere al top dei “calcari nodulari ad aptici e 
Saccocoma”. Membro dei “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”. (SMF 12-ammoniti; 






6.8. FORMAZIONE DELLA MAIOLICA (MAI) (Tavole XIII-XIV) 
Questa formazione si presenta come una micrite bianco latte o avana, in strati medi (20-40 cm 
in media) e particolarmente selcifera (fig. 50a). I noduli e gli strati di selce, bianca o grigio-
nocciola, raggiungono spessori di 15 cm. Nei livelli sommitali la selce si presenta nerastra. 
Sono particolarmente frequenti le strutture da pressione-soluzione, con stiloliti parallele ai 
piani di strato (fig. 50b).  
Dal punto di vista tessiturale la MAI si presenta essenzialmente come un mudstone, ma a volte 
si hanno dei wackestone a radiolari e calpionelle nella porzione basale della formazione (SMF 
3-calpionellidi), mentre con la scomparsa dei tintinnidi le microfacies diventano mudstone a 
soli radiolari (SMF 3-radiolari) o con foraminiferi planctonici (SMF 3-planctonici) al top. In 
prossimità del tetto della formazione si hanno evidenti fenomeni di instabilità gravitativa, 
riconoscibili in entrambe i settori analizzati, e testimoniati da frequenti slumps e superfici di 
unconformity. Lo spessore dell’unità è estremamente variabile, ma non eccede gli 80 m. Il 
passaggio alle soprastanti Marne a Fucoidi avviene in maniera graduale, attraverso un aumento 
della componente argillosa, cui segue l’improvvisa scomparsa degli strati calcarei (fig. 50e-f). 
Questo si palesa con un'alternanza di calcari micritici biancastri e sottili interstrati argillosi 
scuri spessi circa 2-5 cm.  
Il contenuto fossilifero è caratterizzato da nannoplancton calcareo, radiolari, tintinnidi 
(Crassicollaria intermedia, Cr. brevis, Cr. minuta, Calpionella alpina, C. elliptalpina, C. 
elliptica, Calpionellopsis simplex, Cs. oblonga, Calpionellites darderi, Ct. major, 
Tintinnopsella carpathica, Lorenziella cf. hungarica, Remaniella ferasini) che consentono una 
precisa risoluzione stratigrafica per quanto riguarda la porzione inferiore della formazione 
(dalla Zona a Crassicollaria alla Biozona a Tintinnopsella, Titonico superiore-Valanginiano 
superiore – Lakova & Petrova, 2013), calcisphaerulidi, aptici (Lamellaptychus 
angulocostatum), piccoli gasteropodi, rincoliti e rare ammoniti nonché bioturbazioni, frequenti 
soprattutto verso l’alto dell’unità (fig. 50c, d). Inoltre nei livelli più calcarei al tetto dell’unità 
compaiono frequenti foraminiferi planctonici, tra i quali sono stati riconosciuti 
Globigerinelloides duboisi, Globigerinelloides blowi, Globigerinelloides aptiensis, 
Hedbergella aptiana, Hedbergella infracretacea. Questa associazione, campionata nell’ultimo 
strato della formazione, permette di riferire il top della Maiolica alla Zona a Blowi (Barremiano 
p.p.-Aptiano inferiore p.p. – Premoli Silva, 2011). L’ambiente deposizionale era quello di un 
bacino pelagico, e dal punto di vista paleoecologico la deposizione della MAI è legata all’ 
“esplosione” del nannoplancton calcareo avvenuta fra il Giurassico superiore e il Cretaceo 
inferiore (“Kuenen event” di Roth, 1989 in Bornemann et alii, 2003; Erba, 2006).  





Fig. 50: affioramenti di Maiolica nel settore Narnese-Amerino. A) calcari ben stratificati con selce in strati centimetrici. L’affioramento è 
dislocato da un sistema di faglie coniugate a rigetto centimetrico. Madonna del Lecino, Narni; B) Maiolica affiorante in prossimità 
dell’abitato di Vasciano, con superfici di strato che presentano evidenze di stilolitizzazione; C) wackestone ad aptici di piccole 
dimensioni del genere Lamellaptychus sp. L’Aspreta, Amelia; d) ?tanatocenosi con aptici ancora in connessione anatomica associati 




 Settore Narnese 
Per quanto riguarda i Monti di Narni, gli affioramenti più caratteristici si hanno lungo il fianco 
rovesciato della sinclinale al letto del thrust di Narni, da Vasciano a I Cappuccini, a Il Montello 
e nella zona di Narni, sia in prossimità della Rocca che nelle gole del Nera. A Croce San 
Valentino, lungo la strada che sale da Sant’Urbano, si ha il miglior affioramento dell’unità, 
dove è esposta per tutto il suo spessore. La peculiarità principale si riconosce in prossimità del 
tetto, dove compaiono numerosi slumps e unconformities, ben evidenziati anche dalle liste di 
selce. Slumps nella Maiolica sono molto ben visibili, insieme a frequenti angular 
unconformities, anche in località I Casacci e a E di Narni, in prossimità dell’ospedale, dove 
questi fenomeni gravitativi caratterizzano un intervallo spesso una decina di metri. Strati 
indeformati spessi 10-15 cm suturano questi depositi per uno spessore di 10 m, prima di passare 
stratigraficamente alle Marne a Fucoidi.  
Come già riconosciuto nel precedente lavoro di tesi, dove nella dorsale di Monte Cosce lo 
spessore della MAI è stato stimato mai superiore agli 85 m in un contesto deposizionale 
tipicamente bacinale (Cipriani, 2013, 2016), anche in questo settore lo spessore misurato nella 
sezione di Sant’Urbano è di 84,2 m. Lo spessore rappresenta, quindi, un’ulteriore peculiarità 
di questa formazione, poiché ha uno spessore davvero esiguo se confrontato con i 60-150 m in 





 Settore Amerino 
Ad Amelia questa formazione affiora estesamente lungo le pendici meridionali del Monte San 
Pellegrino, tra Scalelle di Sopra, Madonna del Lecino e Case Santa Margherita, in località 
Podere Casanova e all’Aspreta, ma lembi si hanno anche nei dintorni di Foce, a Macchie di 
Ciambella, a Ceccanibbio e in prossimità del Monte Cimine sebbene bordato da faglie, così 
come a W di Porchiano.  
In particolare, a Scalelle di Sopra le facies seguono stratigraficamente i CAS, e a Madonna del 
Lecino passano stratigraficamente alle Marne a Fucoidi, rappresentando quindi l’unica zona 
dei Monti di Amelia in cui si può apprezzare lo spessore totale della formazione. Anche qui al 
tetto della MAI si hanno evidenti deformazioni plastiche degli strati e discordanze angolari.  
A Podere Casanova quest’unità presenta numerose anomalie. Dal punto di vista stratigrafico 
la MAI poggia in unconformity sia su CNF, come detto in precedenza e mediante una 
discordanza angolare di 15°, che sul CMA, causandone anche evidente silicizzazione con 
noduli e croste. Inoltre qui si presenta con facies micritiche giallognole, dolomitizzate con 
cristalli di ankerite, e con orizzonti encrinitici, dove sono stati riconosciuti calici e articoli di 
Isocrinidi (R. Manni & U. Nicosia, comunicazione personale, 2016). In sezione sottile questi 
depositi si presentano come floatstone a crinoidi, ai quali si associano aptici e tintinnidi 
(Calpionella elliptica, Remaniella ferasini, Lorenziella sp.) (SMF 12-crinoidi, submicrofacies 
“floatstone a crinoidi e calpionellidi”). Sulla base dell’associazione a calpionellidi è stato 
possibile riferire l’intervallo encrinitico al Berriasiano inferiore sommitale (Zona a 
Calpionella, Sottozona a Elliptica – Lakova & Petrova, 2013). In questo settore, inoltre, sono 
state riconosciute brecce caotiche a clasti eterometrici e poligenici, riferibili a CMA (anche 
silicizzati), a CSC e a CNF. La matrice delle ruditi è estremamente scarsa, e dove riconosciuta 
presenta facies tipo-MAI. Purtroppo l’affioramento non ha continuità laterale a causa della 
copertura dei depositi pleistocenici e della coltre eluvio-colluviale, per cui non è stato possibile 
fare ulteriori considerazioni sia dal punto di vista stratimetrico che stratigrafico. 
A Fosso Fratta L’Aia la MAI (29 m) si presenta con le stesse caratteristiche di Podere 
Casanova, con dolomitizzazione a diversi intervalli stratigrafici e con la parte più bassa 
estremamente fossilifera, con articoli di crinoidi e ammoniti.  
In località l’Aspreta sono state riconosciute facies estremamente fossilifere, con una coquina 
ad ammoniti. Queste facies (“Maiolica condensata”) si presentano come nannomicriti bianco 
latte, senza selce ma con abbondantissime ammoniti, soprattutto embrioni. Le ammoniti hanno 
riempimento geopetale dei fragmoconi. Le microfacies sono caratterizzate da un floatstone ad 
ammoniti, calpionellidi (Calpionella alpina), aptici, radiolari (SMF 12-ammoniti, 
submicrofacies “floatstone ad ammoniti, con calpionellidi e aptici”). L’associazione a 
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tintinnidi dominata solo dalla specie C. alpina permette di riferire quest’orizzonte al 
Berriasiano inferiore basale (zona a C. alpina, Sottozona Alpina – Lakova & Petrova, 2013). 
Una citazione particolare merita un affioramento isolato riconosciuto a Podere Casaglia. Qui 
si ha un piccolo lembo (circa 5 m2) di depositi caotici, isolato in mezzo a depositi continentali 
pleistocenico-olocenici tipo terre rosse, con ruditi a clasti eterometrici dispersi in una matrice 
micritica con facies di MAI (fig. 51a, b). Il top della breccia presenta una patina arrossata 
associata a grossi (fino a 1 cm per lato) cristalli euedrali di goethite, legata ad alterazione di 
cristalli di pirite (fig. 52).  
Questa patina è accompagnata anche 
da una fascia di ossidazione che 
coinvolge i depositi sottostanti per 
uno spessore di circa 2 cm. L’analisi 
delle sezioni sottili ha permesso di 
riconoscere microfacies tipo 
rudstone-to-floatstone caratterizzato 
da clasti eterometrici, mal classati e 
spigolosi (SMF 4-e, submicrofacies 
“rudstone litoclastico”). I blocchi 
sono frequentemente a contatto, e 
con tracce di stilolitizzazione e ossidazione, con una matrice di micrite sterile.  
Riguardo i clasti, sono state riconosciute le seguenti facies: 
• wacke-to-packstone a bivalvi “a guscio sottile”, tendenzialmente iso-orientati, radiolari, 
foraminiferi bentonici (Lenticulina sp.), embrioni di ammoniti. Talvolta, soprattutto in 
prossimità del bordo dei clasti, si hanno micro-cristalli di pirite ossidata (goethite) e 
Fig. 51: affioramento della breccia di Podere Casaglia: A) parte della superficie totale affiorante della breccia, isolato nei depositi pleistocenico-
recenti; B) ?tetto dell’accumulo clastico, con superficie arrossata (vedi fig. 53 per il dettaglio). 
Fig. 52: superficie lucida del tetto della breccia di Podere Casaglia, dove si può 
apprezzare la presenza di grossi litoclasti (diametro >2 cm) associati 
a pebbles sub-centimetrici. Il deposito presenta numerosi cristalli di 
goethite e, verso il tetto della rudite, una patina arrossata disposta in 
bande a testimoniare una fase di ossidazione. 
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glauconite. Questi depositi possono essere riferiti alle facies toarciano-bajociane a 
filaments; 
• clotted fabric micropeloidal associato a piccoli clasti micritici e finemente bioclastico, con 
ossidi di ferro; 
• mudstone a tintinnidi con C. alpina, C. elliptalpina e frammenti di Saccocoma sp. Queste 
facies sono riferibili ai depositi al limite SAC/MAI o CAS/MAI o equivalente di alto 
strutturale; 
• mudstone a calpionellidi (C. alpina, C. elliptica) e fine tritume bioclastico e radiolari. 
Facies tipo-MAI; 
• mudstone a radiolari e ostracodi. Potrebbero essere riferite alle facies della COR, così come 
alla MAI post-calpionellidi; 
• mudstone apparentemente sterile o con rarissimi radiolari. 
Non sono stati riconosciuti depositi più giovani del Cretaceo inferiore. Purtroppo la qualità 
dell’affioramento, così come per Podere Casanova, non permette di aggiungere ulteriori 
dettagli stratigrafici, ma considerazioni riguardo questo deposito verranno effettuate nel 
capitolo di “Tettonica estensionale del Cretaceo inferiore”.  
Fazzini (1968) descrive nei Monti d’Amelia uno spessore della formazione tra i 50 e 75 metri; 
i dati ricavati da questo lavoro hanno permesso di valutare nella zona di Madonna del Lecino 


















A– Mudstone/wackestone a calpionellidi (Calpionella alpina, Remaniella sp.), calcisphaerulidi e 
radiolari. Maiolica. (SMF 3-calpionellidi; campione AC 745). 
B –Mudstone a soli radiolari e rari ostracodi. Maiolica. (SMF 3-radiolari; campione AC 567). 
C-D– Mudstone a foraminiferi planctonici (Globigerinelloides duboisi, Globigerinelloides blowi, 
Globigerinelloides aptiensis, Hedbergella aptiana, Hedbergella infracretacea) e radiolari. 
Campioni fortemente bioturbati. Maiolica. (SMF 3-foraminiferi planctonici; campione AC 
242). 
E– Panoramica della sezione sottile caratterizzata da un rudstone litoclastico a clasti spigolosi ed 
eterometrici, mal classati, frequentemente a contatto fra loro mediante superfici stilolitiche. 
Talvolta, soprattutto in prossimità del bordo dei clasti, si hanno minerali ossidati come 
goethite e glauconite. Tra le microfacies dei clasti sono state riconosciute:  
• wacke-to-packstone a bivalvi a “guscio sottile”, radiolari, foraminiferi bentonici, 
Lenticulina sp., embrioni di ammoniti. Facies tipo-Calcari e marne a Posidonia; 
• micropeloidal clotted fabric con piccoli clasti micritici; 
• mudstone a tintinnidi con Calpionella alpina, C. elliptalpina e frammenti di Saccocoma 
sp. Facies al limite tra Calcari a Saccocoma e aptici e Maiolica. 
• mudstone a calpionellidi (C. alpina, C. elliptica), fine tritume bioclastico e radiolari. 
Facies tipo-Maiolica; 
• mudstone a radiolari e ostracodi (?Maiolica); 
• mudstone apparentemente sterile o con rarissimi radiolari. 





















A– Mudstone a calpionellidi (Calpionella elliptica), calcisphaerulidi (Stomiosphaera sp.), 
frammenti di crinoidi. Campione fortemente dolomitizzato. Facies ad affinità condensata della 
Maiolica. (SMF 3-calpionellidi; campione AC 763). 
B-C– Floatstone a crinoidi (isocrinidi) associati ad aptici, anche frammentati, e dispersi in una 
micrite a calpionellidi (C. elliptica, Remaniella ferasini, Lorenziella sp.) che indicano un’età 
Barremiano inferiore medio. Facies ad affinità condensata della Maiolica. (SMF 12-crinoidi; 
campione AC 716). 
D-F- Floatstone ad ammoniti, con aptici e calpionellidi (Calpionella alpina) in una matrice 
nannomicritica. I bioclasti sono sub-centimetrici e presentano riempimenti geopetali 
all'interno dei fragmoconi; a questi si associano anche strutture micro-peloidali. Facies ad 






6.9. MARNE A FUCOIDI (MAF) (Tavola XV) 
Unità che affiora estesamente sia sui Monti di Narni che su quelli Amerini, le MAF sono 
caratterizzate da alternanze policrome di marne e marne argillose con marne calcaree e calcari 
marnosi a stratificazione fitta e sottile (fig. 53a, c-d); sono abbondanti i livelli nerastri riferibili 
a fasi di scarsa ossigenazione, e tra questi è ben riconoscibile anche il “Livello Selli” (OAE 1a 
– Erba et alii, 2004) dell’Aptiano inferiore terminale. 
Le MAF nel settore rilevato sono caratterizzati alla base da marne e argille violacee-vinaccia 
con sporadici livelli verde-grigiastri, alternate a sottili strati marnoso-calcarei bianco-rosati. 
Passano poi a marne e argille grigio-verdi con graduale aumento della frazione carbonatica. Le 
microfacies di questi depositi si presentano come mudstone, talvolta wackestone a foraminiferi 
planctonici e radiolari (SMF 3-foraminiferi planctonici). Lo spessore dell’unità è 
estremamente variabile da luogo a luogo, probabilmente a causa di delaminazioni tettoniche 
soprattutto per quel che riguarda il settore Narnese orientale. 
Nella sezione di S. Urbano quest’unità presenta alla base litofacies marnoso-argillose, che 
passano verso l'alto a marne e marne calcaree, per uno spessore di 4,2 m. Dopodiché 
Fig. 53: Marne a Fucoidi affioranti lungo la Dorsale Narnese-Amerina: A) uno dei rari affioramenti della base della formazione, con l’intervallo 
marnoso-argilloso. Madonna del Lecino, Narni; B) superficie di strato delle Marne a Fucoidi, dove possono essere apprezzate le 
numerose bioturbazioni (Fucoidi Auctt.); C-D) limite Maiolica/Marne a Fucoidi affiorante a Sant’Urbano in giacitura rovesciata. 
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cominciano alternanze di calcari e marne, con strati e lenti di selce nera, violacea, bruno-
arancio, a rappresentare il “membro di Rocchette”.  
A W di Cardano, a q. 380 m sul naso morfologico ad andamento meridiano, le stesse facies 
dal top della MAI alla comparsa di Planomalina buxtorfi hanno spessore di 5,6 m. Valore 
confrontabile anche in prossimità dell'ospedale di Narni, dove è di circa 5 metri.  
Un altro ottimo affioramento si ha in prossimità di Madonna del Lecino, dove le MAF sono 
spesse 5 m. Queste passano, mediante un contatto netto, dai calcari scuri e bioturbati della MAI 
a facies grigio-verdi e violacee, fino a vinaccia, spesse 1,5 m e caratterizzate da marne argillose 
e marne finemente laminate. Seguono poi livelli grigio-verdastri e rossicci per almeno 3,5 
metri con marne, marne calcaree e calcari marnosi sottilmente stratificati.  
A Villa L’Aspreta le MAF presentano uno spessore “ingente” rispetto agli standard della 
dorsale Narnese, e raggiungono i 15 metri. Qui la formazione è costituita da facies ad elevata 
componente argilloso-marnosa e dalle tonalità grigio-verdastre, con numerosi livelli di black 
shales. Seguono poi le alternanze ritmiche del “membro di Rocchette” (fig. 54).  
Altri sporadici affioramenti delle MAF si 
hanno nelle gole del Nera in horses bordati 
da sovrascorrimenti, a Macchie di 
Ciambella, San Benedetto, Porchiano, 
Monte Cimine. 
Riassumendo, lo spessore misurato sui 
Monti di Narni orientali si aggira intorno ai 
5 m, ed è un valore correlabile con i 5,80 m 
ricavati nella successione rovesciata di 
Vasciano (Cipriani, 2013). Questi dati, 
ricavati al footwall del sovrascorrimento di 
Narni, contrastano con i 15 m dell’Aspreta e con i 13 m di Rocchettine, dove la successione è 
stratigraficamente dritta (Cipriani, 2013, 2016). La tettonica è dunque la possibile causa 
dell’esiguo spessore sui Monti Narnesi orientali. Come considerazione generale, si può 
osservare come lo spessore delle Marne a Fucoidi, anche nei suoi valori massimi (15 m), sia 
non più di 1/6 di quello noto nel resto del Bacino Umbro-Marchigiano ed in Sabina.  
Il passaggio al “membro di Rocchette” corrisponde con la comparsa di fitte e cicliche 
alternanze calcari-marne, così come della selce e di Planomalina buxtorfi (taxon facilmente 
riconoscibile anche sul terreno. Un unicum di tutto l’Appennino UMS è rappresentato dal fatto 
che a Podere Capalto, 1 km a NNE di Amelia, si ha l’appoggio stratigrafico delle Marne a 
Fucoidi sul Calcare Massiccio. Questo fenomeno, da ricondurre a tettonica sinsedimentaria, ha 
Fig. 54: facies marnoso-argillose che passano all’alternanza 
calcari-marne con selce del membro superiore delle 
Marne a Fucoidi. L’Aspreta, Amelia. 
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importanti ricadute sulla ricostruzione sia paleogeografica che dell’evoluzione tettono-
stratigrafica dell’area.  
Il contesto deposizionale delle MAF era quello di un bacino a sedimentazione pelagica con 
apporti terrigeni, e caratterizzato da un’articolata fisiografia. 
Il contenuto fossilifero è caratterizzato da abbondanti foraminiferi planctonici (Hedbergella 
spp., Ticinella spp.), bioturbazioni (Zoophycos, Chondrites) (fig. 53b) e radiolari. Sulla base 
di questo, in particolare l’assenza di rotaliporidi e di Planomalina buxtorfi, la distribuzione 









Wackestone a foraminiferi planctonici con Muricohedbergella simplex, Biticinella sp., 
Parathalmanninella cf. praebalnearis, Pseudothalmanninella ticinensis, Biticinella breggiengis. 
Questa fauna indica un’età Albiano medio. Facies delle Marne a Fucoidi che poggiano in onlap 
sul Calcare Massiccio in località La Fonte - Amelia. Marne a Fucoidi. (SMF 3-foraminiferi 




6.9.1.  “Membro di Rocchette” (ROC) (Tavola XVI) 
Quest’unità rappresenta un intervallo di transizione tra le MAF e la Scaglia Bianca. Già 
Jacobacci et alii (1974), Centamore et alii (1975) e Centamore & Micarelli (1991) 
suddividevano le MAF in due membri: uno inferiore essenzialmente marnoso-argilloso, ed uno 
superiore calcareo-marnoso, caratterizzato dall'aumento del contenuto calcareo verso l'alto. 
Questo è stato considerato dagli autori come “intervallo di transizione” tra le Marne a Fucoidi 
e la Scaglia Bianca. Le stesse caratteristiche sono state riconosciute nel settore da me analizzato, 
seppure con età, facies e spessori estremamente differenti. L’unità affiora lungo tutto il versante 
orientale dei Monti di Narni, nella gola del fiume Nera, sebbene fortemente delaminata, a 
Madonna del Lecino, Fornole, fra Monte Ciambella e Capitone in una fascia limitata 
tettonicamente, a L’Aspreta, Podere Capalto (1,2 km a N di Amelia) e a San Benedetto.  
Si tratta di litofacies con un’alternanza ciclica di calcari biancastri e marne argillose grigio-
verdastre (fig. 55a). La frazione carbonatica aumenta verso l'alto fino alla completa scomparsa 
delle porzioni argillose (fig. 55b). Lo spessore degli strati calcarei non supera mai i 15 
centimetri, mentre le intercalazioni argillose vanno dai 2 ai 10 centimetri. La selce si presenta 
in liste e noduli di colore variabile dal grigio-nero al rosa-rossastro-marrone, talvolta viola 
(Cardano) (fig. 55c). La tessitura è generalmente mudstone-wackestone a planctonici e radiolari 
(SMF 12-foraminiferi planctonici).  
A Fornaci, in prossimità di un vecchio scavo per inerti, si hanno intercalati nel ROC livelli 
calcarenitici, con orizzonti bioclastici a foraminiferi planctonici dello spessore millimetrico fino 
a 2 cm. Questi depositi, riconosciuti anche a Sant’Urbano, in sezione sottile si presentano come 
grainstone a foraminiferi planctonici che grada verso l'alto a wackestone a foraminiferi 
planctonici (SMF 12-foraminiferi planctonici, submicrofacies “grainstone a foraminiferi 
planctonici”). Fra i taxa sono stati riconosciuti Planomalina prebuxtorfi e Thalmanninella 
ticinensis ad indicare l’Albiano superiore sommitale. Questi livelli potrebbero rappresentare o 
fasi di forte sottoalimentazione e quindi condensazione, o essere le porzioni più distali di lobi 
torbiditici. Si privilegia qui la seconda ipotesi, in quanto i gusci basso-trocospirali e planispirali 
dei foraminiferi sono iso-orientati, e non mostrano evidenze di erosione o parziale dissoluzione 
dei gusci riconoscibili durante fasi di non sedimentazione, tantomeno tracce di ossidazione. La 
possibilità che ci si trovi in presenza di livelli dovuti alla sola azione di correnti di fondo è 
considerata meno probabile dato che la loro parte alta è fango-sostenuta, mentre depositi di tale 
tipo sono tipicamente granulari e ben classati. In località Fornaci, sulla superficie di strato della 
calcarenite sono molto ben visibili delle bioturbazioni tipo Planolites, Thalassinoides e 
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Rossella riferibili all’ichnofacies Cruziana (fig. 55d). Questa associazione, generalmente legata 
a condizioni con buona ossigenazione delle acque e a paleobatimetrie limitate, se riconosciuta 
in un contesto deposizionale pelagico relativamente profondo, deve implicare condizioni 
favorevoli alla colonizzazione da parte degli organismi bioturbatori e quindi allo sviluppo delle 
bioturbazioni. Queste condizioni potrebbero essere state favorite proprio da fenomeni di 
risedimentazione, in quanto generalmente apportano e causano rimescolamento di ossigeno nei 
sedimenti in quei settori in cui potevano esserci condizioni tipicamente poco ossigenate 
(Monaco, 2016). Un esempio potrebbe essere proprio il bacino UMS durante la sedimentazione 
delle unità argillose del Cretaceo “medio”. Lo spessore misurato nella sezione di Sant’Urbano 
è di 39,6 m, a Madonna del Lecino è di 18 m e a L’Aspreta di 29 m. Questa variabilità nei 
valori, se confrontati anche con i dati di Vasciano (circa 6,15 m) e di Rocchette (zona-tipo 
dell’unità, 23,8 m) (Cipriani, 2013, 2016), è probabilmente da riferire ad un controllo della 
tettonica compressiva miocenica. Il passaggio alla sovrastante Scaglia Bianca s.s. è marcato 
dalla completa scomparsa delle intercalazioni marnose. A Podere Capalto le facies di ROC, 
così come le MAF, poggiano in angular unconformity sul CMA mediante una superficie a basso 
angolo estremamente articolata. Questo è testimoniato dai frequenti cambi di giacitura degli 
strati calcareo-marnosi. Il contatto, che è di natura stratigrafica, è marcato dalla comparsa di 
noduli e croste silicizzate nel CMA che funge da bedrock a quest’unità. In sezione sottile i 
depositi che poggiano direttamente sui calcari peritidali hettangiani sono caratterizzati da 
wackestone a foraminiferi planctonici con Muricohedbergella simplex, Biticinella sp., 
Parathalmanninella cf. praebalnearis, Pseudothalmanninella ticinensis, Biticinella 
breggiengis. Questa fauna indica un’età Albiano superiore (Zona a Ticinensis – Premoli Silva, 
2011). Il contesto deposizionale era quello di un bacino pelagico, con ancora delle irregolarità 
fisiografiche del fondale.  
Il contenuto fossilifero annovera: foraminiferi planctonici (Planomalina spp., Rotalipora spp., 
Thalmanninella spp., Biticinella spp., hedbergellidi) e radiolari. Per quanto riguarda la 
distribuzione stratigrafica, l’unità va dall’Albiano superiore al Cenomaniano p.p. 




Fig. 55: A) alternanza di calcari e marne in strati sottili del membro di Rocchette affioranti a L’Aspreta, Amelia; B) litofacies del membro di 
Rocchette con elevato rapporto calcare/marna, prossimo al passaggio alla Scaglia Bianca. Qui si nota, inoltre, un orizzonte 
calcarenitico erosivo sull’interstrato marnoso sottostante, caratterizzato da soli foraminiferi planctonici (frecce). Madonna del Lecino, 
Narni; C) livello di selce rosa-arancio, caratteristico dell’unità. Sant’Urbano; D) icnoassociazione a Rossella, Planolites e Chondrites 
sulla superficie di strato della calcarenite a planctonici affiorante a Fornaci di Fornole. 
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6.10. FORMAZIONE DELLA SCAGLIA BIANCA (SBI) (Tavola XVI) 
La SBI presenta, in questo lavoro, un’accezione litostratigrafia differente rispetto a quanto 
descritto da Cita et alii (2007), poiché la base dell’unità tradizionale coincide, nel settore 
in analisi, con il top del “membro di Rocchette”. Gli affioramenti dell’unità si hanno lungo 
tutto il fianco rovesciato della sinclinale di footwall del sovrascorrimento di Narni, 
nell’area Podere Casanova-Fosso Fratta L’Aia, in località Le Rote, a Podere Capalto e a 
San Benedetto. Gli affioramenti migliori, però, si hanno in località Madonna del Lecino, 
vicino Narni, a Fornole e a Sant’Urbano.  
Dal punto di vista litologico la SBI è caratterizzata da calcari micritici bianchi o avana, a 
tessitura mudstone con foraminiferi planctonici (SMF 3-foraminiferi planctonici). Come 
litologia accessoria presenta abbondante selce grigio-nocciola, che al top dell’unità diventa 
nera. Si presenta sottilmente stratificata, con spessori degli strati dai 10 ai 20 cm (fig. 56a). 
Nella parte più alta della formazione si riconosce un intervallo marnoso bruno ad elevata 
componente organica, riferibile al “Livello Bonarelli” (OAE 2 – Premoli Silva & Sliter, 
1999). L'unico affioramento di questo orizzonte, dove è stato possibile fare delle 
considerazioni stratigrafiche, si ha in prossimità della chiesa della Madonna del Lecino 
(fig. 56b), dove si presenta spesso circa 55 cm ed ossidato. I livelli di black shales sono 
intercalati a calcari selciferi e marne, con selce nera in straterelli sottili (massimo 12 cm di 
spessore). Si tratta di mudstone-to-packstone a radiolari, frequentemente silicizzati (SMF 
3-radiolari. Circa 1,5 m al di sopra del Livello Bonarelli si trova il limite con la Scaglia 
Rossa, segnalato dalla comparsa di selce rosata-rossa.  
Lo spessore della SBI misurato nella sezione di Sant’Urbano è di 23,8 m, a Madonna del 
Lecino è di 15m, a Fornole è di circa 20 m, così come a L’Aspreta. Questi spessori, a 
differenza dell’unità sottostante, presentano scarsa variabilità anche se confrontati con i 
dati della struttura di Monte Cosce, dove a Rocchette la SBI è stata misurato per circa 16,30 
m. 
La Scaglia Bianca presenta abbondanti foraminiferi planctonici (essenzialmente 
Rotaliporidae e Biticinellidae) e radiolari. 
L’ambiente di deposizione era quello di un bacino pelagico. 




Fig. 56: A) calcari ben stratificati con livelli di selce centimetrici. Madonna del Lecino, Narni; B) affioramento del “Livello Bonarelli” che si 
presenta con facies anomale dal colore arancio-brune e con selce scura. Madonna del Lecino, Narni. 
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6.11. FORMAZIONE DELLA SCAGLIA ROSSA (SRO) (Tavole XVI-XVII) 
La SRO affiora estesamente lungo il bordo orientale della dorsale Narnese e caratterizza la 
dorsale di Monte Ippolito, così come si rinviene nelle gole del Nera, a Madonna del Lecino, a 
Podere Casanova, a Fornole, nel Fosso delle Streghe subito a W di Fornaci, a San Benedetto-
Camerata, lungo le pendici SW di Monte Protto e infine a L’Aspreta-Podere Pervito. 
Litologicamente è caratterizzata da calcari e calcari marnosi selciferi, sottilmente o 
mediamente stratificati e dalla tipica colorazione rosato-rossa. La selce si presenta rossastra 
sotto forma di noduli, liste e strati sottili (fig. 57a). Tessituralmente sono mudstone-to-
packstone a radiolari e foraminiferi planctonici (SMF 3-foraminiferi planctonici), con 
localmente i gusci degli organismi addensati, iso-orientati, laminati e gradati. 
In letteratura la formazione viene suddivisa in tre membri distinti (Cita et alii, 2007): 
- uno inferiore, costituito da calcari e calcari marnosi rosso-rosati con selce rossa (fig. 
57a); 
- uno intermedio, con calcari e calcareniti passanti a livelli marnoso-calcarei rossi con 
scarsa selce (fig. 57b); 
- uno superiore, calcareo e con selce rossa che verso l'alto presenta un graduale 
incremento della componente terrigena. 
La stessa suddivisione è ben riconoscibile anche nel settore rilevato, sebbene la situazione degli 
affioramenti più meridionali della catena sia anomala. Infatti, fino a Itieli la Scaglia Rossa si 
presenta con atipiche colorazioni biancastro-giallognole, sottilmente stratificata, molto povera 
in selce e marcatamente più marnosa. Inoltre, presenta abbondante pirite. Questa litofacies si 
riconosce da Vasciano fino a Itieli, mentre spostandosi verso i quadranti settentrionali l’unità 
riassume gradualmente i caratteri litologici tipici. Inoltre, la SRO con caratteri simili era già 
stata riconosciuta nel settore di Monte Cosce, soprattutto lungo il bordo orientale della catena 
che poi si ricongiunge con la zona di Vasciano (Cipriani, 2013, 2016).  
Intercalati a diversi intervalli stratigrafici nella successione della SRO si hanno depositi 
gravitativi tipo calcitorbiditi. Facilmente riconoscibili rispetto alle pelagiti per erosione 
selettiva legata all’elevata competenza, si presentano laminati e gradati; localmente è stato 
possibile riconoscere strutture incrociate. Il tutto evolve verticalmente verso depositi fini che 
rappresentano il drappeggio pelagico delle calcitorbiditi (Ta-Te di Bouma, 1962) (fig. 57c-e). 
Questi caratteri si osservano solo nella sezione di Sant’Urbano. Questi depositi caratterizzano 
solo il settore meridionale della catena, e apparentemente scompaiono in prossimità di Narni e 
sui Monti di Amelia. Gli affioramenti più caratteristici si hanno lungo la strada che da Vasciano 
conduce a Narni, e soprattutto in prossimità dell’abitato di Sant’Urbano, dove si possono 
riconoscere tre bancate principali (dal basso): una spessa circa 25 cm, una dello spessore di 
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circa 70 cm e una spessa circa 90 cm. Lo spessore dell'intervallo che le contiene è di circa 6,20 
m. Dal punto di vista delle microfacies, si tratta di calciruditi e microbrecce a tessitura 
grainstone-packstone bioclastici, dove frequentemente si trovano associati sia extraclasti, che 
intraclasti. In sezione sottile sono stati riconosciuti litoclasti a peloidi, noduli algali e miliolidi, 
alimentati da una piattaforma carbonatica cretacea, ai quali si associano abbondanti mud chips 
asportati dalle pelagiti sottostanti. A parte la composizione dei litoclasti, la matrice presenta 
una ricca associazione bioclastica costituita da foraminiferi planctonici e da materiale 
bentonico sciolto, cioè costituito da elementi isolati, dove sono stati riconosciuti frammenti di 
rudiste, lamellibranchi, gasteropodi, frammenti di echinodermi, alghe, microproblematica 
(?Tubiphytes sp.), miliolidi. Orbitoides media, Siderolites sp., Cuneolina sp., Goupillaudina 
sp., Sirtina sp. ed altri rotaliidi, frammenti di alghe e di echinodermi (SMF 4-f). Materiale 
bentonico che indica una chiara età maastrichtiana, ma che è stata ritrovata intercalata sia in 
pelagiti di età cretacea, che in depositi del Paleocene medio-superiore, poiché nei livelli 
pelagici in cui sono intercalati si ha una fauna a planctonici caratterizzata da Morozovella 
conicotruncata, Subbotina sp., globigerinidi, associati a calcisphaerulidi e radiolari (Zona P3-
P4, Selandiano-Thanetiano p.p.). Altre deformazioni gravitative, a volte associate alle 
calcitorbiditi, a volte isolate, sono rappresentate dagli slumps (fig. 57c-d, f). Questi 
caratterizzano diversi intervalli stratigrafici e affiorano anche ad Itieli e a Fornole. 
Lo spessore della SRO è stato misurato nella sezione di Sant’Urbano, ed è di circa 270 m, 
mentre a Santa Lucia sembra raggiungere uno spessore di 300 m. 
Il passaggio all'unità sovrastante è transizionale, e caratterizzato da un graduale aumento della 
componente marnosa, e progressiva diminuzione nel contenuto in selce. Inoltre cominciano a 
comparire colorazioni tendenti al verde-grigio e violaceo.  
Il contesto deposizionale della SRO era quello di un bacino pelagico, soggetto a fasi di 
instabilità tettonica come sottolineato dalla presenza di fenomeni gravitativi intercalati nelle 
pelagiti. 
Il contenuto fossilifero della SRO è rappresentato essenzialmente da foraminiferi planctonici 
del gruppo delle “globotruncane” (Dicarinella spp., Marginotruncana sigali., Globotruncana 
arca, G. linneiana, G. lapparenti, Globotruncanita conica, G. stuarti, Contusotruncana 
contusa e heterohelicidi) e delle “globorotalie” (Morozovella spp., Subbotina spp.) e radiolari. 
Nella zona di Cardano è stato rinvenuto anche un brachiopode del gruppo dei terebratulidi. I 
dati di biostratigrafia rispecchiano esattamente quelli ben noti in letteratura, con la crisi 
biologica al limite Cretaceo/Paleocene facilmente riconoscibile anche sul terreno. 
L’affioramento probabilmente più caratteristico si ha lungo la strada che da Itieli conduce a S. 
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Urbano, in prossimità del Fosso Lamarelli, dove il limite K/Pg si presenta con un sottile (spesso 
circa 3 cm) livello marnoso rosso all'interno di una successione essenzialmente calcarea. 
L’età della formazione va dal Turoniano inferiore all’Eocene inferiore.  
Fig. 57: affioramenti più caratteristici della Scaglia Rossa: A) calcari ben stratificati, rossi con livelli di selce rossa. Itieli; B) membro marnoso-
calcareo con strati sottilmente stratificati, e livelli marnosi fortemente disturbati dalle deformazioni orogeniche; C-D) intervallo 
risedimentato della Scaglia Rossa di Sant’Urbano, con slumps seguiti (in quanto la successione è rovesciata) da una bancata 
calcarenitica a materiale risedimentato dalla piattaforma carbonatica spessa circa 90 cm; E) strutture sedimentarie di un’intercalazione 
calcarenitica gradata affiorante a Sant’Urbano, con laminazioni piano-parallele; F) slump nella Scaglia Rossa, Sant’Urbano. 
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6.12. FORMAZIONE DELLA SCAGLIA VARIEGATA (SVA) (Tavola XVI) 
La SVA affiora soprattutto nel versante orientale della catena Narnese, da Vasciano a Narni, 
mentre lembi isolati si hanno a San Casciano (W di Narni) per quanto riguarda i Monti di 
Amelia s.l. Litologicamente costituita da alternanze varicolori di calcari marnosi e marne 
calcaree sottilmente o mediamente stratificate, si accompagna sporadicamente della selce rossa 
o violacea. Verso l’alto tende ad aumentare la componente terrigena, fino a diventare 
predominante nella litofacies sovrastante; inoltre la colorazione diventa grigio-verdastra, per 
cui il passaggio alla Scaglia Cinerea avviene in maniera transizionale. Le microfacies 
presentano una tessitura mudstone a foraminiferi planctonici (SMF 3-foraminiferi planctonici). 
Dal punto di vista cartografico il limite tra SVA e Scaglia Cinerea è posto in corrispondenza 
della completa scomparsa delle tonalità rossastre-violacee. Segue alla Scaglia Rossa con uno 
spessore inferiore ai 30 metri. Il contenuto fossilifero della Scaglia Variegata è caratterizzato 
da foraminiferi planctonici (Globigerinatheka spp., Turborotalia sp., T. cerroazulensis) e 
radiolari. Le bioturbazioni sono molto abbondanti (Chondrites) (fig. 58). Il contesto 
deposizionale era quello di un bacino pelagico soggetto ad apporti di natura silicoclastica. L’età 
è Eocene medio-Eocene superiore. 
 
  

















A-B– Calcarenite gradata con tessitura grainstones (A) e grainstone-to-wackestone (B) costituita 
solo da foraminiferi planctonici. Fra i taxa sono stati riconosciuti Planomalina prebuxtorfi, 
Thalmanninella ticinensis (Albiano superiore sommitale). Questi si presentano iso-orientati, 
a indicare una natura gravitativa per il deposito. “Membro di Rocchette”. (SMF 3-
foraminiferi planctonici + SMF 12-foraminiferi planctonici; campione AC 719). 
C– Mudstone a foraminiferi planctonici (Thalmanninella sp.) e radiolari. Formazione della 
Scaglia Bianca. (SMF 3-foraminiferi planctonici; campione AC 806). 
D– Packstone radiolaritico silicizzato, apparentemente laminato e gradato. Formazione della 
Scaglia Bianca, Livello Bonarelli. (SMF 3-radiolari; campione AC 762). 
E– Wackestone a foraminiferi planctonici (Globotruncana cf. linneiana, Heterohelicidae). 
Formazione della Scaglia Rossa. (SMF 3-foraminiferi planctonici; campione AC 247). 
F– Wackestone-to-packstone bioclastico a foraminiferi planctonici (Morozovella conicotruncata, 
Subbotina sp., globigerinidi), associati a calcisphaerulidi e radiolari. Al materiale pelagico 
si associa tritume di materiale neritico esportato da una piattaforma carbonatica produttiva. 
Formazione della Scaglia Rossa. (SMF 3-foraminiferi planctonici; campione AC 240d-f). 
G-H- Mudstone a foraminiferi planctonici fra i quali si riconoscono Turborotalia cerroazulensis, 
Globigerinatheka sp., Hantkenina sp., globigerinidi. Si associano anche rari radiolari e la 
fauna permette di riferire questi depositi all'Eocene superiore. Scaglia Variegata. (SMF 3-


















A-B– Grainstone bioclastico a frammenti di molluschi come rudiste (radiolitidi), lamellibranchi, 
gasteropodi, frammenti di echinodermi, alghe dasicladacee, foraminiferi bentonici 
(Orbitoides media, Cuneolina sp.). Si associano anche litoclasti di grainstone a noduli algali 
e peloidi, strutture microbiali e alghe dasicladacee. Inglobate nelle calcareniti si hanno anche 
intraclasti (clay chips) con micriti a foraminiferi planctonici. Formazione della Scaglia 
Rossa, con intercalazioni calcitorbiditiche ad elementi di piattaforma. (SMF 4-f; campione 
AC 213 in A, AC 215 in B). 
C-F– Rudstone/grainstone bio-litoclastico con frammenti di molluschi, lamellibranchi, 
echinodermi, foraminiferi bentonici (peneroplidi, miliolidi, rotaliidi), gasteropodi, tritume 
bioclastico e frammenti di foraminiferi planctonici. La componente non-biotica è 
caratterizzata da peloidi e granuli micritizzati, così come strutture microbiali e ?Tubiphytes 
sp. In A si riconosce anche un litoclasto di grainstone a peloidi, alghe e foraminiferi 
bentonici. In F è possibile riconoscere intraclasti (clay chips) con foraminiferi planctonici 
(?Subbotina sp.). Formazione della Scaglia Rossa, con intercalazioni calcitorbiditiche ad 
elementi di piattaforma. (SMF 4-f; campione AC 240F in Ce D, AC 240B in E e F). 
G– Packstone/grainstone bioclastico a frammenti di lamellibranchi, gasteropodi, echinodermi, 
alghe dasicladacee, foraminiferi bentonici e planctonici. Passa verso l’alto a wackestone a 
foraminiferi planctonici (globuligerinidi, Subbotina sp., Morozovella sp.) e bentonici 
(peneroplidi). Formazione della Scaglia Rossa, con intercalazioni calcitorbiditiche ad 
elementi di piattaforma. (SMF 4-f + SMF 3-foraminiferi planctonici; campione AC 240C). 
H– Wackestone/packstone bioclastico a foraminiferi bentonici e planctonici associati con 
frammenti di molluschi ed echinodermi. Formazione della Scaglia Rossa, con 
intercalazioni calcitorbiditiche ad elementi di piattaforma. (SMF 3-foraminiferi planctonici; 






6.13. FORMAZIONE DELLA SCAGLIA CINEREA (SCI)  
Unità ricca in materiale terrigeno, ha gli affioramenti migliori lungo la strada che da 
Sant’Urbano conduce a Narni, e in particolare a Casa Croce, a Podere San Silvestro vicino 
Cardano, e a San Casciano. La SCI è costituita da calcari marnosi, marne calcaree e marne 
argillose di colore grigio piombo, grigio-verdastro e marrone (fig. 59). Sebbene in Cita et alii 
(2007) la formazione venga distinta in un’unità inferiore calcareo-marnosa e una superiore 
marnoso-argillosa, questa differenziazione non è stata notata nell’area di studio data la scarsa 
continuità verticale dell’unità e le numerose deformazioni tettoniche che la interessano. Il 
passaggio alla formazione sovrastante avviene in maniera transizionale, sebbene il limite possa 
essere riconosciuto in maniera netta grazie alla comparsa di spessi strati calcarei selciferi 
alternati a livelli pelitici. Tessituralmente sono dei mudstone a foraminiferi planctonici (SMF 
3 – foraminiferi planctonici). Lo spessore della formazione non può essere valutato, ma nella 
struttura del Monte Cosce è stato stimato intorno ai 150 m (Cipriani, 2013, 2016). Il contenuto 
fossilifero è caratterizzato essenzialmente da foraminiferi planctonici (Catapsydrax spp., 
globigerinidi, globorotaliidi), ma abbondanti sono anche le bioturbazioni (Zoophycos, 
Chondrites, Cylindrites). Il contesto deposizionale era quello di un bacino pelagico. L’età è 
Oligocene-Aquitaniano p.p.  
 
  
Fig. 59: affioramento di marne argillose e marne grigie affioranti a San Casciano. 
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6.14. FORMAZIONE DEL BISCIARO (BIS) 
Il BIS affiora estesamente lungo una fascia orientata NNW-SSE fra l’abitato di Sant’Urbano e 
Cardano, per poi scomparire sotto i depositi recenti di copertura. Caratterizza il settore di Casa 
Croce, dove si ha il passaggio dalla Scaglia Cinerea marcato dal livello bentonitico alterato e 
ossidato riferibile all’evento vulcano-clastico del Livello Raffaello. Stessa cosa è ben visibile 
anche in prossimità del cimitero di Sant’Urbano. Inoltre la frazione di Cardano è costruita sul 
BIS. 
Quest’unità costituisce un unicum in una sedimentazione tipicamente emipelagica e a forte 
componente terrigena che dall’Eocene caratterizza il settore in analisi fino alle fasi post-
orogeniche. Il BIS, noto come “evento vulcano-clastico del Bisciaro” (Guerrera et alii, 2014), 
si presenta come un'alternanza di calcari selciferi e calcari marnosi grigio-verdastri o giallo-
ocra, con peliti grigio-verdastre o grigio piombo. Gli strati carbonatici nei livelli più bassi della 
formazione presentano spessori anche di 50 cm; gli intervalli marnoso-argillosi, invece, sono 
abbastanza sottili nella porzione più bassa dell’unità, mentre diventano più spessi e frequenti 
verso l’alto (fig. 60a). Abbondanti le liste, i noduli e gli strati di selce, tipicamente nera o grigio 
scuro, ma anche la glauconite, soprattutto per quanto riguarda la porzione basale della 
litofacies. Tessituralmente sono dei mudstone-wackestone a foraminiferi planctonici, che 
talvolta diventano packstone bioclastici a frammenti di echinodermi, briozoi, foraminiferi 
planctonici. 
Importanti sono gli orizzonti vulcano-clastici, comuni nel BIS: in affioramento, sono 
facilmente riconoscibili perché l’alterazione dei minerali che li costituiscono genera un’intensa 
colorazione arancione-marrone (fig. 60b). Si tratta essenzialmente di tufiti e cineriti ricche in 
vetro vulcanico, plagioclasi, anfiboli e biotite. Il più importante di questi orizzonti è il “Livello 
Raffaello”, intervallo vulcano-clastico correlabile a scala regionale e datato radiometricamente 
Aquitaniano p.p. (Montanari et alii, 1994). Altro importante orizzonte è il “Livello Piero della 
Francesca”, caratterizzato dall’elevato contenuto in biotite e datato Burdigaliano p.p. Entrambi 
sono stati utilizzati in letteratura per porre i limiti, rispettivamente, inferiore e superiore della 
formazione. Ma in campagna si è deciso di utilizzare un criterio litostratigrafico, ponendo 
come limite fra il Bisciaro e la sottostante Scaglia Cinerea la comparsa dei livelli calcareo-
selciferi, e fra il Bisciaro e lo Schlier la definitiva scomparsa degli strati carbonatici. Essendo 
un evento calcareo all’interno di sedimenti prettamente terrigeni e quindi facilmente erodibili, 
la formazione è facilmente individuabile perché dà vita a morfologie positive. 
Dal punto di vista deposizionale il BIS si accumulò in un bacino pelagico. Il contenuto 
fossilifero è caratterizzato da foraminiferi planctonici, foraminiferi bentonici, radiolari, 
pteropodi, bioturbazioni (Zoophycos e Chondrites), spicole di spugna e denti di pesce. L’età è 
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Aquitaniano p.p.-Burdigaliano p.p., ma lo spessore nel settore in analisi non è misurabile in 
quanto non affiora mai in continuità stratigrafica dalla base al tetto. Nel settore di Monte Cosce 
è stato valutato di circa 100 m (Cipriani, 2013, 2016).  
 
6.15. FORMAZIONE DELLO SCHLIER (SCH)  
Lo SCH è stato riconosciuto in limitati affioramenti isolati tra le coperture recenti a 
Sant’Urbano, a Casa Croce e a Cardano. Si tratta di un’alternanza di argille, marne argillose e 
marne calcaree grigio piombo o nerastre, talvolta tendenti al bluastro. Riconoscerne la 
stratificazione è sempre molto difficile, ma come aiuto sono stati utilizzati i piani di calcite 
associati al flexural slip dell’unità.  
A Cardano, in prossimità del Fosso delle Valli a q. 201,6 m, affiora il passaggio stratigrafico 
rovesciato tra il Bisciaro e lo Schlier, come marcato anche da una risorgenza della falda legata 
al contrasto di permeabilità tra le due unità. Questo coincide, inoltre, con la scomparsa di 
bancate calcaree alternate a peliti e la comparsa di sole marne argillose. Quest’unità 
rappresenta l’ultima affiorante riferibile al primo ciclo sedimentario della Successione UMS. 
Data la mancanza dell’unità stratigraficamente più giovane e la scarsa qualità degli 
affioramenti, lo spessore dello SCH non è valutabile nel settore analizzato. 
Il contenuto fossilifero è caratterizzato essenzialmente da foraminiferi planctonici, con la 
comparsa del genere Orbulina, la cui agevole identificazione sul terreno rappresenta un criterio 
speditivo per il suo riconoscimento; ciò indica almeno un’età langhiana per il tetto della 
formazione. L’età è Burdigaliano p.p.-Langhiano p.p.  
  
Fig. 60: A) limite Scaglia Cinerea/Bisciaro in giacitura verticalizzata affiorante a Sant’Urbano; B) bancate calcaree intervallate ad argilliti 
grigie alle quali si associano orizzonti vulcanoclastici ossidati. Colle Bello, Sant’Urbano. 
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6.16. UNITÀ DEL CHIANI-TEVERE (CHT) (cf. Formazione del Chiani-Tevere – Mancini et alii, 
2004) 
L’unità del Chiani-Tevere rappresenta il secondo ciclo sedimentario riconoscibile nell’area. Si 
tratta di un ciclo post-orogenico caratterizzato da condizioni marino-marginali fino a salmastre. 
Questi depositi sono stati raggruppati da Ambrosetti et alii (1987) nelle “argille sabbiose del 
Chiani-Tevere”, e presentano facies marine apprezzabili nel settore più meridionale dell’area 
studiata, ma che passano gradualmente a facies salmastre spostandosi verso i quadranti 
settentrionali. Inoltre le stesse facies si interdigitano con i depositi puramente continentali del 
Bacino Tiberino (vedi paragrafo successivo). Gli stessi depositi sono stati riferiti da Mancini 
et alii (2004) alla Formazione del Chiani-Tevere. 
Queste litofacies caratterizzano tutto il bordo occidentale della struttura e danno vita a tipiche 
forme calanchive o sub-calanchive. Evidenze di depositi marini pliocenici si hanno anche nel 
settore orientale della Dorsale Narnese, seppure in limitati affioramenti.  
Il CHT è composto da sabbie siltoso-argillose a stratificazione piano-parallela, spesso legata a 
lamine eterolitiche (silt/sabbia), color giallo-bruno che passano localmente a livelli pelitici 
scuri (fig. 61b). La composizione mineralogica della sabbia è caratterizzata da granuli di 
quarzo, carbonati, miche e minerali femici, mentre nelle sabbie finissime/silt è possibile 
riconoscere anche livelli ossidati. Localmente sono state riconosciute lenti conglomeratiche e 
ghiaie a clasti ben arrotondati e di dimensioni centimetriche, che talvolta mostrano tracce di 
embriciatura. Un affioramento caratteristico si ha in prossimità del cimitero di Amelia, dove 
affiorano argille grigio-verdastre, localmente finemente sabbiose o siltose, alle quali si 
intervallano orizzonti di sabbie giallastre e argille bruno-arancio, ossidate e bioturbate (fig. 
61d). Passano verso l'alto a sabbie fortemente bioclastiche non o poco cementate, dalle quali 
sono stati collezionati i taxa sopra-citati. 
Nelle facies salmastre si intercalano orizzonti e lenti di travertini limosi dello spessore da pochi 
metri fino a circa 20 m. Questi si presentano ricchi in frustoli vegetali e si alternano a livelli 
più compatti e laminati (fig. 61e). Dove si presentano con scarso contenuto terrigeno, i 
travertini hanno tipico aspetto bianco-avana, oppure diventano giallo-grigi nei casi con 
evidenti impurità (fig. 61f). 
Quest’unità poggia in discordanza sia sul substrato meso-cenozoico, che su depositi di breccia; 
questi ultimi, in particolare, rappresentano una prima fase di continentalità prima della 
trasgressione marina, con deposizione di fasce di detrito di falda e conoidi cementate lungo i 
fianchi dei rilievi calcarei. A queste si associano anche brecce legate a crolli lungo pareti di 
falesie, che si interdigitano con i depositi quaternari. Il contatto è marcato da evidenti tracce di 
bioerosione ad opera di organismi litofagi, talvolta ancora preservati (Lithodomus 
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lithophagus), di spugne (Cliona) e di policheti perforanti (fig. 61a). Inoltre non mancano 
fenomeni di mineralizzazione del bedrock, con croste ferruginose talvolta anche di spessore 
decimetrico.  
I fori di litofagi sono stati ritrovati a diverse elevazioni topografiche, a marcare paleo-linee di 
costa. Un affioramento emblematico riguardo le bio-erosioni si ha ad Aravecchia, a q. 390 m 
lungo la strada che dal centro abitato conduce verso E a La Cisterna. Qui affiora uno sperone 
di calcari retici (Formazione del Monte Cetona) completamente crivellato di fori di litofagi. 
Inoltre si presenta bio-eroso su tutto il perimetro, a rappresentare una paleomorfologia plio-
quaternaria.  
L’Unità del Chiani-Tevere presenta un’enorme variabilità di facies sia laterale che verticale, 
maggiormente visibile nel settore centrale della dorsale, tra Montoro e Fornole. Questa 
variabilità è legata soprattutto alle relazioni intercorse tra il bacino marino che caratterizzava 
il versante tirrenico della catena e il Bacino Tiberino a E della dorsale, coincidente con l’attuale 
piana di Terni. I depositi travertinosi rappresentano locali episodi di continentalizzazione 
all'interno di ambienti con acque salmastre, dovuti ad apporti di acque dolci ricche in carbonato 
di calcio. I travertini spesso sono utilizzati come substrato per le fondamenta delle costruzioni; 
è così per l'abitato di San Concordio, così come per molti settori del comune di Amelia, oppure 
a La Quercia, sul versante orientale della dorsale. 
Lo spessore dell’unità è stato valutato dell’ordine del 200 m, ma nell’area rilevata non è 
misurabile. 
Nei depositi marino-continentali è stata riconosciuta una ricca fauna oligotipica, con 
foraminiferi e molluschi tolleranti la bassa salinità delle acque. Si rinvengono: Cardidae 
(Cerastoderma glaucum, Cerastoderma edule), Ostreidae (Ostrea edulis), Cerithioidea 
(Melanopsis affinis, Bittium deshayesi, Potamides tricinctus, Thericium vulgatum), Muricidae 
(Truculariopsis trunculus) (fig. 61c). Anche nei livelli travertinosi sono stati trovati abbondanti 
molluschi tipici del Villafranchiano superiore (Santerniano), con individui di Melanopsis 
affinis, Viviparus bellucci, Emmericia umbra, Planorbis spp. (fig. 62). 
Mancini et alii (2004) riferiscono questi depositi ad un ambiente di laguna costiera e piana 
deltizia, ma anche ad ambienti situati di fronte a sistemi deltizi con apporti sabbioso-limosi.  





Fig. 61: A) Calcare Massiccio crivellato da fori di litofagi ad Aravecchia; B) bancate di argille e silt riccamente fossilifere. Cimitero di Amelia; 
C) fauna bentonica oligotipica a gasteropodi e bivalvi provenienti dalla stessa località di 62b; D) peliti e sabbie finissime dislocate da 
una faglia di rigetto decimetrico, Amelia; E) travertini limosi con strutture fitoermali intercalati nelle sabbie pleistoceniche. 
Aravecchia; F) travertini sabbiosi affioranti a San Lorenzo (Amelia). 
Fig. 62: A) Planorbis sp.; B) Viviparus sp.  
153 
 
6.17. SUCCESSIONI CONTINENTALI A LIMITI INCONFORMI 
In questo paragrafo vengono raggruppati tutti quei depositi continentali che poggiano in 
unconformity sia sulle litologie meso-cenozoiche che costituiscono l’ossatura della dorsale 
Narnese-Amerina, sia sui depositi marino-marginali e salmastri pleistocenici. Sono stati 
differenziati i depositi del Villafranchiano del Bacino Tiberino dai depositi fluvio-lacustri 
pleistocenico-olocenici riferibili al Supersintema del fiume Tevere, suddiviso ulteriormente in due 
sistemi (Nera, Rio Grande).  
6.17.1. DEPOSITI FLUVIO-LACUSTRI DEL BACINO TIBERINO 
Depositi sabbioso-argillosi e argilliti/siltiti, a volte sabbie finissime, di color grigio bruno e 
dall'aspetto massivo (fig. 63a). Questi si presentano debolmente cementati, ricchi in materia 
organica come frustoli vegetali e foglie (fig. 63b), ma anche rari gasteropodi polmonati (Helix sp.); 
si intercalano lenti conglomeratiche dello spessore decimetrico, con clasti carbonatici ben classati 
e arrotondati, poligenici e di dimensioni centimetriche, dispersi in una matrice sabbiosa 
debolmente cementata. Affiorano in prossimità della diga sul torrente l’Aia, salendo verso Casa 
Miriano, e poggiano in discordanza sul substrato carbonatico. Quest’ultimo presenta anche fori di 
litofagi, a indicare condizioni di paleo-linea di costa nel Pliocene-?Pleistocene basale, che nel 
Villafranchiano superiore si presentava esposta e sulla quale si sono appoggiati depositi fluvio-
lacustri.  
Anche a Capitone si hanno affioramenti o sub-affioramenti di sabbie fini e siltiti ricche in materia 
organica, cui si associano clasti carbonatici poco arrotondati e mal classati. Essi potrebbero essere 
riferiti a zone di margine del bacino fluvio-lacustre Tiberino. In questo settore, inoltre, è stato 
ritrovato un esemplare di Stephanorhinus etruscus (Ambrosetti, 1972).  
  
Fig. 63: A) sabbie siltoso-argillose massive grigio-brune affioranti a Case Renaro, Narni; B) resti vegetali a foglie e frustuli, provenienti dalla 
stessa località di 64a. 
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6.17.2. SUPERSINTEMA DEL TEVERE 
Durante le variazioni eustatico-climatiche quaternarie, il corso del fiume Tevere ha fortemente 
influenzato, mediante variazioni del livello di base, l’azione erosiva così come quella 
deposizionale dei suoi affluenti principali riconosciuti nel settore in analisi. Questi sono il fiume 
Nera e il Rio Grande, entrambe affluenti sinistri del Tevere. 
6.17.2.1. Sintema del Nera (NER) 
In questo sintema sono raggruppati i depositi in alveo (NER), le alluvioni pleistocenico-oloceniche 
(NER1) e i depositi ruditici che caratterizzano i bordi morfologici del fiume Nera (NERA2).  
I depositi riferibili al NER sono sabbie fini e silt ai quali si associano lenti di ghiaie embriciate. 
Questi depositi canalizzati si trovano in unconformity sulle alluvioni, talvolta terrazzate, composte 
di materiale fine (sabbia fine-argilla) con livelli conglomeratici lenticolari (NER1). Accumuli di 
piana alluvionale terrazzati sono molto ben riconoscibili all’imbocco del fiume Nera nella gola, in 
località Madonna del Ponte, dove sono stati riconosciuti due ordini di terrazzi. Sono inoltre ben 
visibili anche nella zona di Narni Scalo e a Montoro Vecchio, dove si hanno depositi 
conglomeratici clinostratificati sui quali poggiano in discordanza angolare sabbie finissime e 
sottilmente laminate a cemento travertinoso (fig. 64a). Questi depositi sono riferibili a un contesto 
di barra fluviale. Al NER2 sono riferiti depositi ruditici pleistocenico-olocenici a clasti 
eterometrici, alcuni anche con lato maggiore di oltre un metro, debolmente cementati e con 
localmente scarsa matrice carbonatica sabbiosa arrossata. Questi affiorano bene in prossimità di 
Testaccio, frazione di Narni, ma caratterizzano la maggior parte dei pendii che bruscamente si 
raccordano verso il corso del Nera. Data la dimensione dei clasti, la mancanza di rielaborazione, 
la caoticità e l’elevata acclività dei pendii, questi accumuli clastici possono essere ricondotti a 
fenomeni di rock-fall. Alle ruditi si associano anche lenti conglomeratiche non o poco cementate, 
e sabbie con strutture sedimentarie da corrente, come rappresentato dalle evidenti laminazione 
piano parallele (fig. 64b). I conglomerati si trovano a differenti elevazioni topografiche, a 
sottolineare fasi di antecedenza fluviale del corso del Nera, e presentano un cemento travertinoso.  
Travertini affiorano in prossimità di Stifone, e drappeggiano i depositi clastici precedentemente 
descritti. Si tratta di travertini estremamente porosi, fitoermali, che inglobano frustoli vegetali a 
volte di diametro maggiore di 2 cm (fig. 64c), associati alle numerose risorgenze di questo settore 




6.17.2.2. Sintema del Rio Grande (RIO) 
Questo sintema raggruppa i depositi sabbioso-siltosi fino a conglomeratici presenti nell’alveo del 
Rio Grande (RIO); questi sono composti da clasti carbonatici rielaborati e arrotondati, localmente 
embriciati (Olocene). Ai depositi in alveo si associano anche i depositi pelitici lacustri del lago di 
Amelia (RIO1 - Olocene) e infine i depositi di piana alluvionale (RIO2). L’incisione di questi ad 
opera del corso del Rio Grande ha permesso di riconoscere lenti conglomeratiche, più frequenti in 
prossimità degli sbocchi dalle ripide incisioni nei depositi meso-cenozoici, associate a sabbie e 
argille da decantazione di eventi di esondazione (Pleistocene-Olocene). 
 
  
Fig. 64: A) depositi di barra fluviale con conglomerati e sabbie clinostratificate. Montoro; B) particolare della foto precedente dove si 
possono notare sabbie laminate associate a conglomerati mal classati. Montoro; c) travertini fitoermali affioranti a Stifone. 
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6.18. VULCANOCLASTITI PLEISTOCENICHE (VUL) 
Nell’area fra Porchiano e Lugnola affiorano depositi vulcano-clastici che circondano gli alti 
morfostrutturali plio-quaternari rappresentati proprio dai due centri abitati. Inoltre questi poggiano 
in discordanza angolare sia sul bedrock carbonatico meso-cenozoico, che sui depositi marino-
salmastri pleistocenici. Vanno inoltre a caratterizzare paleo-morfologie negative quaternarie, come 
ad esempio la Valle Rignana. Gli affioramenti più caratteristici si hanno nelle località Palombara 
(a N di Porchiano) e Marcignano (a SW di Lugnano in Teverina). Qui in particolare si presentano 
come tufi rossi litoidi, quasi incoerenti, a struttura fanerocristallina, con minerali di mica e 
pirosseni e leucite alterata in analcime (fig. 65a, b). L’analisi chimico-petrografica di questi 
depositi va al di là degli scopi di questo lavoro, quindi sulla base dei caratteri riconosciuti e sui 
dati presenti in bibliografia, questi depositi sono stati riferiti all’attività dell'apparato vulsino. 
(Mancini et alii, 2004). Un altro piccolo affioramento di depositi vulcanici si ha in prossimità di 
Case Corviano, a Tisciano. Qui, a q. 327 m, sono stati riconosciuti depositi terrosi arancioni 
ossidati ai quali si associano scorie nere ferruginose con strutture da espulsione di gas tipiche delle 
scorie vulcaniche piroclastiche. Poggiano in discordanza sulle sabbie pleistoceniche, e potrebbero 
essere riferiti al “Tufo rosso a scorie nere vicano”, che ha età Pleistocene medio terminale (fig. 
65c, d). Boncio et alii (2000) riconoscono depositi vulcano-clastici intercalati in travertini lungo 
la valle del Nera, che non sono però stati riconosciuti dallo scrivente, ai quali attribuiscono una 
provenienza dall’apparato vulsino legata a un’attività ultrapotassica compresa fra i 300.000 e i 
600.000 anni fa. 
  Fig. 65: A, B) vulcanoclastiti massive ricche in leucite analcimizzata. Lugnano in Teverina; C, D) tufi rossi con scorie nere.  
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6.19. DETRITO DI VERSANTE E DEPOSITI ELUVIO-COLLUVIALI 
Importanti accumuli di detrito di versante si hanno soprattutto lungo il fianco orientale della 
catena narnese, dove i gradienti topografici sono molto più accentuati rispetto ai settori 
occidentali. Questo potrebbe essere riferito alla tettonica orogenica, che ha causato 
l’accavallamento verso oriente di litologie ad elevata competenza come il CMA al di sopra di 
depositi bacinali facilmente erodibili e provocato, con l’impostarsi di una rete idrografica nel 
Quaternario, un “arretramento” del pendio con crolli e ribaltamenti che danno vita a ingenti 
accumuli di brecce a matrice sabbiosa rossa nel fondovalle (fig. 66b). Sempre lungo il bordo 
orientale della dorsale, un’altra fascia detritica si ha tra Narni Scalo e Fornaci, prima di sfociare 
nei depositi salmastri pleistocenici. 
Importanti sono anche gli accumuli lungo le pendici occidentali della dorsale Croce San 
Valentino-Monte Bandita, così come quelli a W del Monte Trassinari. Per questi, invece, il 
controllo potrebbe essere riferito all’opera delle faglie normali plio-pleistoceniche SW-
immergenti, che avrebbero causato una tipica struttura “a gradoni” con il blocco maggiormente 
ribassato corrispondente con la zona di Madonna Scoperta-Parco da Trave e con quote 
comprese fra i 350 e 400 m, rispetto all’altro bacino di Podere Acerella-Case L’Ostignano, con 
quote comprese fra i 500 e i 560 m. I talus qui si presentano gradati lateralmente, con aumento 
della granulometria dei clasti man mano che ci si avvicina al pendio, fino a raggiungere 
diametri decimetrici. 
Riguardo le coltri eluvio-colluviali, alle quali sono associati anche i fenomeni carsici come i 
suoli residuali e le terre rosse, esse sono diffuse soprattutto nelle zone topograficamente più 
rilevate. Fra queste senza dubbio la zona più interessata è quella del Monte San Pancrazio-
Colle di Vasciano-Colle Ventatoio, dove una serie di campi carsici (I Campi, Cese d’Ilario, 
Colle di Vasciano) sono interessati da numerosi polje e doline, e dove si hanno ingenti spessori 
di terre rosse (fig. 66a). Non può non rientrare fra queste la località Terra Rossa, un altopiano 
carsico che da Calvi dell’Umbria si estende per circa 2 km2. Altre aree soggette a terre rosse e 
colluvium per quanto riguarda il settore Narnese sono quelle di Petrosciano-Piani d’Itieli-Fosso 
dell’Inferno, Acerella, Piano della Lepre-Campo Forte, Monte Trassinari, Madonna Scoperta. 
In particolare, lungo la strada carrabile che conduce da Moricone a Podere Acerella, in 
prossimità di piccoli tagli stradali sono state riconosciute non solo terre rosse, ma anche 
alterazione in situ di depositi vulcano-clastici tipo piroclastiti, come testimoniato dalla 
presenza fra gli elementi sciolti di miche, quarzo, pirosseni. Queste danno vita a una tipica 
terra bruna con granulometria delle argille ma anche silt e sabbie, e potrebbero essere riferite 




Doline si hanno anche sul Monte Sant’Angelo-Monte Santissima Annunziata.  
Riguardo i Monti di Amelia, importanti zone carsiche sono quelle di Cerreta, Monte Arnata, 
Podere Casaglia-Casa Picchi-Casa Sirino, così come Croce Farrattini e Podere Massano con 
altopiani ricchi d’inghiottitoi. Le coltri colluviali che si impostano soprattutto su depositi 
pleistocenici si hanno a Podere San Giacomo, Podere Santa Caterina, e nella Valle Rignana. 
  
Fig. 66: A) terre rosse con polje in località Case L’Ostignano, Narni; B) brecce di pendio affioranti in prossimità di Amelia.  
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6.20. RIASSUNTO: LITOSTRATIGRAFIA E MICROFACIES 
La Dorsale Narnese-Amerina è caratterizzata da un nucleo carbonatico dove affiorano unità 
litostratigrafiche confrontabili con quelle della Successione Sedimentaria UMS. Sono state 
riconosciute, però, delle particolarità che hanno portato alla distinzione di membri informali, date 
le evidenti variazioni laterali di facies dei depositi giurassici. Il motivo di queste eteropie sarà 
oggetto di discussione più avanti, in quanto fortemente controllate dall’assetto paleogeografico 
ereditato dal Giurassico inferiore. La litostratigrafia è stata semplificata nello schema presentato 
di seguito, nel quale sono anche rappresentati i rapporti stratigrafici riconosciuti tra le varie unità 
(fig. 67). L’analisi in sezione sottile delle formazioni e dei membri precedentemente elencati ha 
portato al riconoscimento di numerose microfacies, inserite poi nella descrizione di ogni singola 
formazione. Prendendo come riferimento le Standard Microfacies (SMF) descritte da Flügel 
(2004) è stato possibile riconoscere 14 SMF, alcune delle quali distinte ulteriormente sulla base 
del tipo di facies o contenuto fossilifero. Questo ha portato, alla fine, all’identificazione di 30 tipi 
di microfacies differenti, raggruppati in Tabella 1. Le stesse tipologie, inoltre, sono state elencate 
e descritte per ciascuna unità litostratigrafica in Tabella 2, richiamando i principali caratteri 





Fig. 67: litostratigrafia e schema dei rapporti stratigrafici riconosciuti nel settore Narnese-Amerino. Le sigle corrispondono con le unità descritte 
in precedenza e sono le stesse utilizzate sulla carta geologica. I colori utilizzati per i membri informali non corrispondono con i colori 
convenzionali delle litologie giurassiche, ma si è deciso di utilizzare tonalità non convenzionali per evidenziare maggiormente le 




Standard Microfacies (SMF - sensu Flügel, 
2004) 
Tipo di facies 
SMF 1 mudstone/wackestone a spicole di spugna e radiolari 
SMF 2 wackestone-packstone a peloidi, spicole di spugna e radiolari 
SMF 3-filaments mudstone-to-packstone a bivalvi a guscio sottile 
SMF 3-radiolari mudstone-to-packstone a radiolari 
SMF 3-Saccocoma mudstone-to-packstone a Saccocoma 
SMF 3-Saccocoma+calpionellidi mudstone-to-packstone a Saccocoma e calpionellidi 
SMF 3-calpionellidi mudstone-to-wackestone a calpionellidi e radiolari 
SMF 3-foraminiferi planctonici mudstone-to-packstone a radiolari e foraminiferi planctonici 
SMF 4-a rudstone-to-floatstone a noduli algali, peloidi e intraclasti 
SMF 4-b packstone-grainstone a peloidi e noduli algali 
SMF 4-c floatstone a litoclasti, granuli rivestiti e spicole di spugna 
SMF 4-d floatstone a intraclasti, echinodermi e molluschi 
SMF 4-e floatstone litoclastico, localmente microbreccia ad abbondante matrice 
SMF 4-f grainstone lito-bioclastico 
SMF 11-a = RMF 9 floatstone a noduli algali e spicole di spugna 
SMF 11-b wackestone-to-packstone a peloidi, micro-oncoidi ed echinodermi 
SMF 12-ammoniti floatstone ad ammoniti 
SMF 12-bivalvi floatstone-to-rudstone a bivalvi 
SMF 12-crinoidi floatstone a crinoidi 
SMF 12-filaments+ooidi pack-grainstone ad ooidi e bivalvi a guscio sottile 
SMF 12-foraminiferi planctonici grainstone a foraminiferi planctonici 
SMF 13 rudstone a oncoidi, peloidi e ooidi 
SMF 15 wackestone-to- grainstone oolitico 
SMF 16 grainstone a peloidi con bird's eyes 
SMF 18-alghe  wackestone-to-boundstone ad alghe calcaree 
SMF 18-foraminiferi = RMF 18 wacke-packstone a foraminiferi bentonici e noduli algali  
RMF 19 Fanghi carbonatici a lamellibranchi e Bactrilli 
SMF 20 bindstone con stromatoliti e fenestrae 
SMF 21 Grainstone a fenestrae 
SMF 26 Rudstone a pisoidi 
  







Tabella 2: tipologie di microfacies suddivise per unità litostratigrafiche con richiamo alle microfacies standard di Flügel (2004), dove vengono 
discussi i caratteri sedimentologici e fornite interpretazioni sul possibile contesto deposizionale. 
Strandard 
Microfacies 
(sensu Flügel, 2004) 











SMF 13 Rudstone/floatstone a 
oncoidi, ooidi e 
pelodi  
AC756 Formazione del 
M. Cetona
Peloidi, oncoidi, ooidi Depositi scarsamente 
classati, a cemento 







SMF 18-alghe  wackestone-to-
boundstone ad alghe 
calcaree 
AC737 Formazione del 
Monte Cetona 
Alghe verdi (?Gyroporella 
sp.), gasteropodi, bivalvi 
Frequentemente 
dolomitizzati  










grainstone a ooidi AC237 Formazione del 
Monte Cetona 
Ooidi, peloidi, noduli 
algali, Triasina hantkeni, 
Frondicularia sp.) 











bentonici e noduli 
algali  
AC234 Formazione del 
Monte Cetona 













Rampa interna ad 
elevato 
idrodinamismo, 
laguna con eventi 
di tempesta 
RMF 19 fanghi carbonatici di 
laguna interna 
fanghi carbonatici a 
lamellibranchi e 
Bactrilli 
AC215 Formazione del 
Monte Cetona 
Lamellibranchi, 





SMF 13 rudstone a oncoidi, 
peloidi e ooidi 
AC760 Calcare 
Massiccio  
Peloidi, oncoidi, ooidi. 
Gasteropodi, alghe calcaree 
(Thaumatoporella 
parvovesiculifera, 















SMF 15 wackestone-to- 
grainstone oolitico 



















forse anche con 
condizioni 
salmastre. 
SMF 16 grainstone a peloidi 





























Peloidi Fenestrae, lamine sub-























SMF 26 rudstone a pisoidi AC151 Calcare 
Massiccio  











SMF 11-a = RMF 9 floatstone a noduli 
algali e spicole di 
spugna 





spicole di spugna, radiolari. 
Deposito mal classato, 
con micritizzazione 
dei granuli, non 
organizzato in 
strutture sedimentarie  
Condizioni di 






packstone a peloidi, 
micro-oncoidi ed 
echinodermi 
AC791 “Membro del 
Calcare 
Massiccio B” 
Micro-oncoidi e peloidi. 
Foraminiferi bentonici 
(Agerina martana, 
Involutina sp., Spirillina 
liassica, Lenticulina sp., 
Lingulina sp., Lagenidae, 
Trocholina conica, 
Ophtalmidium sp., 




spicole di spugna, 
Tubiphytes sp., radiolari, 
embrioni di ammoniti. 
Deposito mal classato 




evidenti tracce di 
bioerosione legata 
all'attività di organismi 










SMF 1 mudstone/wackestone 









liassica, Spirillina sp.). 
Frequenti pseudo-






di SMF 2, 4-a, 4-b, e 
4-c nei depositi 
stratigraficamente più 
antichi; intercalazioni 








SMF 2 packstone-grainstone 




Peloidi, noduli algali. 
Crinoidi, foraminiferi 










Zone di piede di 










floatstone a noduli 















spicole di spugna, radiolari. 





Zone di piede di 










packstone a peloidi, 








liassica, Spirillina sp.) 
frammenti di molluschi, 
spicole di spugna, radiolari. 
Depositi ben classati e 
usualmente gradati, 
ma non laminati; 
micritizzazione dei 
clasti. 
Zone di piede di 










SMF 4-c floatstone a litoclasti, 
granuli rivestiti e 
spicole di spugna 
AC693 Formazione 
della Corniola 
Peloidi, oncoidi, litoclasti 
riferibili alle SMF 13, 16, 
20; intraclasti; radiolari, 
spicole di spugna, crinoidi. 
Deposito mal classato 






micropellettifere tra i 
clasti. 
Zone di piede di 














Intraclasti di micriti a 
radiolari, spicole di spugna, 
foraminiferi bentonici 
(Agerina martana, 
Involutina  sp., Spirillina 
liassica, Trocholina 
conica), ostracodi, bivalvi a 
guscio sottile, crinoidi, 
ammoniti. Nella matrice: 
Facies nodulare a 
matrice calcisiltitica 






con fasi di 
condensazione. 
crinoidi, embrioni di 
ammoniti, spicole di 
spugna e radiolari. 
SMF 12-crinoidi floatstone a crinoidi AC700 Formazione 
della Corniola 
Crinoidi, ammoniti, spicole 
di spugna, radiolari, 
foraminiferi bentonici 
(Agerina martana, 
Involutina sp., Spirillina 
liassica, Trocholina 
conica), brachiopodi, 
lamellibranchi pelagici.  
Facies spesso laminate 
e gradate, che passano 
verso l’alto 
stratigrafico a SMF 1; 
frequenti tracce di 
bioerosione dei 
crinoidi, dovute ad 
organismi endobionti; 
clotted fabric 
micropellettifero tra i 
bioclasti.  
Bacino pelagico 




SMF 1 mudstone/wackestone 
a spicole di spugna e 
radiolari 










martana, Involutina sp., 
Spirillina liassica, 
Trocholina conica). 




tipo Frutexites sp. 
suggeriscono 




zone prossime a 
margini di alto 
strutturale. 
























zone prossime a 
margini di alto 
strutturale. 
SMF 12-crinoidi floatstone a crinoidi floatstone a crinoidi, 
brachiopodi, 
ammoniti e spicole di 
spugna 












Involutina sp., Spirillina 





gradato, laminato ma 
mal classato; frequenti 
bioturbazione; si 
possono avere 
intraclasti; i crinoidi 
presentano localmente 
overgrowth di calcite, 
e tracce di 
bioerosione; clotted 
micropeloidal fabric 
tra i bioclasti. 
Alto morfologico 
intrabacinale e 
zone prossime a 
margini di alto 
strutturale. 
SMF 12-bivalvi floatstone-to-
rudstone a bivalvi 





Bivalvi “a guscio sottile” 
(Diotis sp.), brachiopodi, 
ammoniti, frammenti di 
echinodermi, Spirillina sp., 
spicole di spugna. 
Strutture geopetali; 
overgrowth di calcite 









packstone a bivalvi 
“a guscio sottile” 
AC677 Formazione del 
Rosso 
Ammonitico 
















litoclastico a matrice 
calcisiltitica 
AC753 Formazione del 
Rosso 
Ammonitico 
Litoclasti costituiti da SMF 
1, 2, 4-b, 4-a, 12-crinoidi; 
bivalvi “a guscio sottile” 
nella matrice. 
Deposito caotico, mal 









packstone a bivalvi 
“a guscio sottile” 
wackestone ad 
ammoniti e filaments. 





bentonici (Lenticulina sp.), 










zone prossime a 
margini di alto 
strutturale. 
SMF 12-ammoniti floatstone ad 
ammoniti 
floatstone ad 
ammoniti e bivalvi a 
guscio sottile 





bentonici (Lenticulina sp.), 














zone prossime a 
margini di alto 
strutturale. 
SMF 3-filaments mudstone-to-
packstone a bivalvi 
“a guscio sottile” 
AC770 Calcari e Marne 
a Posidonia 




rari aptici, echinodermi. 
A volte anche 
grainstone; 
generalmente depositi 
laminati e gradati con 
valve dei posidoniidi 
iso-orientate.  
Bacino pelagico 
con fenomeni di 
instabilità 
gravitativa. 
SMF 4-b packstone-grainstone 
a peloidi e noduli 
algali 
AC724 Calcari e Marne 
a Posidonia 
Peloidi, ooidi e 
microoncoidi. Frammenti 
di echinodermi e molluschi, 
bivalvi “a guscio sottile”, 




con apporti di 
materiale 













floatstone a intraclasti 
e crinoidi. 
AC723 Calcari e Marne 
a Posidonia 
Intraclasti: radiolari, 
filaments, grossi articoli di 
crinoidi. Nella matrice 
bivalvi “a guscio sottile”.  
Deposito mal classato 
e caotico, con valve 
densamente laminate e 
iso-orientate. 
Bacino pelagico 
con fenomeni di 
risedimentazione; 
flussi torbiditici. 
SMF 12-filaments+ooidi pack-grainstone a 
bivalvi “a guscio 
sottile” e ooidi 
AC722 Calcari e Marne 
a Posidonia 
Ooidi, peloidi. Bivalvi “a 
guscio sottile”, foraminiferi 
bentonici. 
Depositi classati, 
laminati e gradati; 
valve iso-orientate. 
Bacino pelagico 
con apporti di 
materiale 




turbidity flow.  
SMF 3-filaments mudstone-to-
packstone a bivalvi 
“a guscio sottile” 
wackestone ad 
ammoniti e filaments. 









sp.), frammenti di 





laminati e gradati con 
valve dei posidoniidi 




zone prossime a 
margini di alto 
strutturale. 









Litoclasti: micriti ad 
ammoniti e Agerina 
martana, fortemente 
dolomitizzate. Nella 
matrice: bivalvi “a guscio 
sottile”, foraminiferi 
bentonici, radiolari, 
frammenti di echinodermi. 
Valve dei bivalvi “ a 
guscio sottile” iso-
orientate; litoclasti mal 
classati, spigolosi e 
non organizzati 
sedimentologicamente.  




SMF 12-ammoniti floatstone ad 
ammoniti 
floatstone ad 
ammoniti e bivalvi “a 
guscio sottile” 




Ammoniti, bivalvi “a 
guscio sottile”, foraminiferi 
bentonici (Globuligerina 
oxfordiana, Lenticulina 
sp.), radiolari, frammenti di 
echinodermi, piccoli 
gasteropodi. 





tracce di ossidazioni. 
Alto morfologico 
intrabacinale e 
zone prossime a 














AC802 Calcari a 
Saccocoma e 
aptici 





laminati e con articoli 






















Depositi ben classati; 
localmente gradati, 









SMF 4-b packstone-grainstone 
a peloidi e noduli 
algali 
grainstone a granuli 
micritizzati e 
gasteropodi 












con apporti di 
materiale 























frammenti di molluschi. 
Caratteristica 
overgrowth di calcite 
attorno ai crinoidi; 
clasti scheletrici 
talvolta orientati; 
strutture geopetali nei 
fragmoconi delle 
ammoniti e nei 






zone prossime a 



























zone prossime a 
margini di alto 
strutturale. 
calcisferulidi (Cadosina 
sp.), frammenti di 
molluschi. 





















overgrowth di calcite 
attorno ai crinoidi; 
clasti scheletrici 
talvolta orientati; 
strutture geopetali nei 
fragmoconi delle 
ammoniti e nei 






zone prossime a 

















packstone a radiolari  
mudstone a radiolari AC567 Formazione 
della Maiolica 



















duboisi, G. blowi, G. 
aptiensis, Hedbergella 
aptiana, H. infracretacea). 









rudstone litoclastico AC812 Formazione 
della Maiolica 
Litoclasti: SMF 1, SMF 3-
filaments, SMF 3-
Saccocoma+calpionellidi, 
SMF 3-calpionellidi, SMF 
3-radiolari. 
Matrice scarsa, con solo 
radiolari. 
Deposito litoclastico a 
clasti eterometrici, mal 
classati e spigolosi; il 
contatto fra i clasti è 
talvolta stilolitico e 
ossidato; croste 
ferruginose e frequenti 
cristalli di goethite. 
Piede di scarpata 
sottomarina; 
debris-flow. 








(Calpionella alpina), aptici, 
radiolari. 





zone prossime a 
margini di alto 
strutturale. 




Crinoidi (isocrinidi), aptici, 
calpionellidi (Calpionella 
elliptica, Remaniella 
ferasini, Lorenziella sp.)  
Deposito mal classato 
ma gradato; alcuni 
bioclasti presentano 
tracce di lesioni e 
rotture; fenomeni di 
risedimentazione 
Zone prossime a 
piattaforma 
carbonatica 
pelagica, o alto 
morfologico 
intrabacinale; 


















packstone a radiolari 
e foraminiferi 
planctonici 




















laminati e classati con  
bioclasti iso-orientati. 
Bacino pelagico 
con fasi di 
instabilità 



























Radiolari Depositi silicizzati 


















addensati e laminati, 
oltre a essere iso-
orientati. 
Bacino pelagico 
con fasi di 
instabilità 











Litoclasti: peloidi, noduli 
algali, miliolidi. Intraclasti: 
foraminiferi planctonici. 
Matrice: foraminiferi 
planctonici, frammenti di 
rudiste, lamellibranchi, 
gasteropodi, frammenti di 
echinodermi, alghe, 
microproblematica 
(?Tubiphytes sp.), miliolidi 
e rotalidi. 
Depositi classati e 
gradati, localmente 
laminati; presentano 
base erosiva e 
inglobano clay-chips. 
Bacino pelagico 
con fasi di 
instabilità 

































In questo capitolo verranno descritte le principali evidenze di deformazione tettonica riconosciute 
nel settore analizzato. Tali deformazioni rispecchiano la complessa evoluzione geodinamica subita 
non solo dal settore analizzato, ma dall’intero Appennino centro-settentrionale (fig. 68). In 
particolare, nell’area in analisi sono state riconosciute almeno 4 fasi deformative: estensione nel 
Giurassico inferiore; rinnovata estensione nel Cretaceo inferiore; compressione nel Miocene; 
estensione plio-pleistocenica. Della fase giurassica si è discusso in precedenza, e quindi non verrà 
ulteriormente trattata in questo capitolo, ma è quanto quella che ha profondamente controllato 
l’evoluzione sia stratigrafica che tettonica durante le fasi deformative successive. Alla fase 
estensionale post-rift cretacea, invece, verrà dedicato un capitolo in seguito, dove verranno 
descritte sia le evidenze dirette che indirette riconosciute nel settore in analisi, ma anche in altre 
successioni italiane.  
In questo capitolo, quindi, verranno descritte le testimonianze delle deformazioni legate sia alla 
fase compressiva orogenetica miocenica, sia alla fase estensionale post-orogenica del Plio-
Pleistocene. A queste si aggiungerà la descrizione di lineamenti a principale cinematica strike-slip. 
Dal punto di vista strutturale questi sono coevi e associati geometricamente sia a strutture 
compressive, sia a deformazioni estensionali. In alcuni casi, tuttavia, le faglie trascorrenti si 
presentano come strutture a sé stanti. 
Le deformazioni neogenico-quaternarie hanno inizio con la fase orogenetica, caratterizzata da un 
sistema a pieghe e sovrascorrimenti, legata alla collisione tra il margine africano e quello europeo, 
e seguita dalla migrazione dell’edificio strutturale verso i quadranti N-orientali (avanpaese 
adriatico). Contemporaneamente alla migrazione delle strutture verso NE, nei settori più interni si 
è avuta (e si ha tutt’oggi) l’apertura di un bacino estensionale di retroarco, individuabile nel bacino 
tirrenico, legato a roll-back verso E della subduzione apula W- o SW-immergente (Doglioni et 
alii, 1999, Scrocca et alii, 2003). 
 
  
Fig. 68: schema strutturale dell’Appennino 
centro-settentrionale. NT: Narni 
thrust; FTTF: Falterona-Trasimeno 
thrust fault; MF: Martana fault; SF: 
Sabina fault; VNTF: Val Nerina 
thrust fault; OASTF: Olevano-
Antrodoco-Sibillini thrust fault 
(ridisegnato da Bigi et alii, 2000)  
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7.1. FASE COMPRESSIVA 
La dorsale Narnese-Amerina costituisce l’elemento tettonico strutturalmente più interno e rilevato 
dell’Appennino Umbro-Sabino, e presenta un tipico andamento NW-SE riferibile all’asse 
dell’anticlinale, discordante rispetto a quello orientato N-S dei contigui Monti Sabini e Monti 
Martani.  
Già Lotti (1926) descrive un’anticlinale con al nucleo il Calcare Massiccio, ribaltata verso E 
sull’anticlinale dell’Aia, ma i primi dati in chiave moderna sono forniti da Conforto & Parboni 
(1964). Tali Autori riconoscono un’elevata complessità strutturale durante lo scavo della galleria 
che collega il lago artificiale dell’Aia con la centrale idroelettrica del Recentino, data da numerosi 
sovrascorrimenti che interessano non solo il Calcare Massiccio ma anche le unità pelagiche, e che 
causano la formazione di anticlinali rovesciate verso E. Chiocchini et alii (1987) descrivono, 
durante la realizzazione della galleria ferroviaria Orte-Falconara nelle viscere del Monte Santa 
Croce, il sovrascorrimento del Calcare Massiccio sulle pelagiti meso-cenozoiche, che poi 
Chiocchini et alii (1993) riferiscono ad un modello di fault-propagation-folding. Calamita et alii 
(1996) introducono il “sovrascorrimento di Narni”, riconoscendo un blind thrust come modello 
deformativo e come elemento strutturalmente più rilevato, e un piano di sovrascorrimento più 
profondo che ha comportato, secondo gli Autori, l’accavallamento dell’“unità narnese-amerina” 
sull'“unità sabina”. Storti & Salvini (1996, 2001) definiscono per lo sviluppo dell’anticlinale di 
Narni un modello di progressive roll-over fault-propagation folding, secondo il quale si è avuta 
un’iniziale strutturazione dell’anticlinale, cui a causa della continua migrazione verso E della 
deformazione è seguita la genesi di una serie di piani di taglio riferibili agli out-of-anticline e out-
of-syncline di Mitra (2002). Boncio et alii (1996, 2000) descrivono tre differenti elementi tettonici 
nella parte centrale della catena Narnese-Amerina, correlabili con le unità strutturali identificate 
da Bigi et alii (2000) nei Monti di Amelia. Riconoscono un corpo superiore (U1 di Bigi et alii, 
2000) costituito dalla struttura anticlinalica fatta di Calcare Massiccio; un corpo intermedio con la 
successione rovesciata al footwall del sovrascorrimento di Narni, che a sua volta sovrascorre su un 
corpo inferiore (U2 di Bigi et alii, 2000), rappresentato dal fianco dritto della sinclinale. Il settore 
Amerino rappresenta il footwall del sovrascorrimento di Narni (U2 di Bigi et alii, 2000), ma a sua 
volta sovrascorre sui depositi cenozoici nei settori più esterni (verso E) (U3 di Bigi et alii, 2000). 
Nel lavoro di tesi magistrale la struttura del Monte Cosce era stata suddivisa in tre unità strutturali: 
1) l’unità Monte Cosce-Monte San Pancrazio; 2) l’unità Configni-Vasciano; 3) l’unità basale. 
I caratteri riconosciuti dallo scrivente in questo lavoro sono talvolta discordanti con dati ed 
interpretazioni fornite dagli Autori sopra elencati. Le evidenze maggiori di deformazione 
compressiva si hanno sui Monti di Narni (che da questo momento riassumono il loro valore 
geografico, cioè limitati a N dal “corridoio” pleistocenico di Fornaci-Cava San Pellegrino rispetto 
170 
ai Monti Amerini), ma tracce si hanno anche sulla dorsale Amerina. Si è deciso quindi di 
suddividere di nuovo l’area analizzata in due settori distinti, meridionale (Narnese) e settentrionale 
(Amerino).  
 
- Settore Narnese 
In accordo con quanto riconosciuto sia da Calamita et alii (1996) che da Boncio et alii (1996, 
2000), il sovrascorrimento di Narni presenta: i) un piano di sovrascorrimento superiore che causa 
il contatto tettonico tra depositi triassici e del Giurassico inferiore (Formazione del Monte Cetona 
+ Calcare Massiccio) e successione pelagica rovesciata; ii) un sovrascorrimento basale, di assai 
minore entità, che rigetta il fianco rovesciato dal fianco dritto della sinclinale di letto (relativa al 
sovrascorrimento superiore), e che nel settore di Monte Santa Croce-Madonna del Lecino 
corrisponde con il sovrascorrimento della Scaglia Rossa su se stessa fino alla Scaglia Cinerea, 
mentre nel settore di Sant’Urbano-Itieli prevede il contatto del Bisciaro sullo Schlier (fig. 69). 
Questo dato coincide anche con quanto notato nel settore più meridionale della catena, dove il 
fianco rovesciato della sinclinale sovrascorre sul reciproco in giacitura normale in prossimità della 
sinclinale di Lugnola (Cipriani, 2016). Di conseguenza, tutta la successione rovesciata compresa 
tra i due piani principali può essere considerata un horse a sua volta delaminato da tutta una serie 
di sovrascorrimenti minori o splays che generano scaglie tettoniche di rango gerarchico inferiore. 
Si possono così riconoscere diversi elementi strutturali: a) un’unità superiore, riferibile 
all’anticlinale di tetto del sovrascorrimento e limitata dal piano stesso di accavallamento, definita 
“Unità Monte San Pancrazio-Monte Santa Croce”; b) un’unità intermedia, costituita dai depositi 
pelagici in giacitura rovesciata e definita “Unità Vasciano-Narni”; c) un’unità basale, affiorante 
nel settore a NE di Monte Santa Croce, fra Madonna del Lecino e Monte San Pellegrino. 
Un discorso a sé merita l’area compresa tra il Montello e Narni, dove si hanno una serie di klippen, 
ai quali verrà dedicato un sotto-paragrafo.  
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Fig. 69: schema strutturale semplificato della Dorsale Narnese-Amerina. L’area è caratterizzata dal sovrascorrimento di Narni, con il blocco 
di tetto che domina i Monti di Narni.  
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a) Unità Monte San Pancrazio-Monte Santa Croce 
Costituisce l’elemento tettonico più alto dell’edificio strutturale, riferibile all’unità Monte Cosce-
Monte San Pancrazio (Cipriani, 2013), e si presenta come un’anticlinale di hangingwall. Questa è 
costituita essenzialmente da Calcare Massiccio in giacitura monoclinalica NE- ed ENE-
immergente, passante nei settori occidentali della catena ai termini più antichi (Formazione del 
Monte Cetona), che sovrascorre al di sopra di depositi pelagici in giacitura rovesciata mediante un 
lineamento tettonico estremamente complesso dal punto di vista geometrico-strutturale. Il thrust 
presenta tendenzialmente cinematica dip-slip, ma sono stati individuati anche lineamenti a 
carattere trascorrente o traspressivo, riferibili a rampe laterali dello stesso, così come tear faults. 
Questi elementi hanno direzioni anti-appenniniche e possono essere riferiti alle “faglie di 
décrochment” di Rau (1962). La presenza di rampe laterali e tear-faults causano un’articolazione 
del piano di faglia con numerosi salienti associati a recessi, dove:  
1) la struttura di Monte San Pancrazio-Colle Ventatoio costituisce il saliente con i caratteri 
più evidenti. Questo saliente è limitato sia a SE che a NW da rampe laterali con direzioni 
circa N60, ma presenta al suo interno ulteriori complicazioni legate a svincoli laterali 
“secondari”. Queste strutture di debolezza hanno portato al riconoscimento di due sub-
salienti, intervallati da un piccolo 
recesso riconoscibile nella zona de I 
Campi-Cese d’Ilario. Qui si può 
apprezzare la culminazione del blind 
thrust sensu Calamita et alii (1996), e il 
passaggio stratigrafico tra Calcare 
Massiccio e le litofacies del calcare 
massiccio C fino alla Corniola. Il 
sovrascorrimento affiora ad una quota 
compresa fra i 600 e i 650 m, e si 
presenta con un piano di scivolamento 
principale a immersione variabile fra i 
N185 e N240, e inclinazioni di 48-55° 
(fig. 70).  
Un’altra particolarità è stata 
riconosciuta a Colle Ventatoio, legata a 
una disomogeneità nelle giaciture del 
Calcare Massiccio (fig. 71). Nel settore  




Fig. 71: panoramica del versante orientale della Dorsale Narnese, scattata dal paese di Itieli, dove si può apprezzare la struttura del Monte San 
Pancrazio-Colle Ventatoio. Qui il sovrascorrimento di Narni è dislocato da una serie di rampe laterali e faglie di strappo, e mette a 
contatto il Calcare Massiccio con la successione pelagica rovesciata. 
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sud-orientale, infatti, il Calcare Massiccio immerge verso SSW fino a WSW di 40-52°, 
mentre nella porzione settentrionale ha giaciture ENE-immergenti, e sempre con 
inclinazioni comprese fra i 30 e i 52°. Il tutto è separato da uno svincolo laterale destro a 
direzione N45. La discordanza di giaciture evidenzia differenze di comportamento dei 
blocchi interessati durante la propagazione del sovrascorrimento che potrebbero essere 
riferite soprattutto ad anisotropie ereditate dal Mesozoico. Di questo si tratterà nel capitolo 
“Relazioni tra strutture ereditate dal Mesozoico e deformazioni neogenico-quaternarie”; 
2) il recesso di Monte Oriolo presenta un piano di sovrascorrimento affiorante a q. 600 m sul 
versante N-orientale del monte stesso, ma si trova circa 1,2 km a SW rispetto alla faglia 
inversa affiorante a Colle Ventatoio. Questo passa inoltre ad un sub-recesso, il Monte 
Perello, dove si ha una situazione simile a quanto descritto per il Monte San Pancrazio, e 
cioè il tip del thrust cieco e la propagazione della deformazione nelle pelagiti della 
Corniola; 
3) Poggio Macchie costituisce un ulteriore saliente nella struttura del sovrascorrimento di 
Narni, ed è caratterizzato da una rampa laterale destra che si raccorda poi con il thrust di 
Monte Oriolo. Il piano di sovrascorrimento affiora in prossimità del cimitero di Itieli (q. 
570 m), dove si presenta con una fascia cataclastica spessa una ventina di metri e con la 
parte maggiormente deformata al footwall. Questo mette a contatto il Calcare Massiccio 
con la Corniola mediante un piano con immersione 250/25°. Allo stesso sovrascorrimento 
sono associati numerosi splays, uno dei quali causa, sempre in prossimità del cimitero, il 
contatto tettonico tra Corniola e Rosso Ammonitico. Spostandosi verso località I Casacci 
il sovrascorrimento si presenta, inoltre, dislocato da numerose faglie dirette a piccolo 
rigetto che portano alla formazione di diversi klippen decametrici. Lo stesso colle di Poggio 
Macchie può essere considerato a sua volta un klippe di circa 0,7 km2, in quanto limitato a 
SW da una faglia diretta e da una sella morfologica (Case l’Ostignano) dove si ha in 
affioramento il footwall del sovrascorrimento; 
4) nel settore di Costa Romana si ha una finestra tettonica che, grazie all’incisione del Rio di 
Costa Romana, porta in affioramento sia il forelimb dell’anticlinale di tetto fatta di Calcare 
Massiccio, che il piano di sovrapposizione a basso angolo (N230/22°) con il relativo 
footwall; 
5) la zona de Il Montello-I Cappuccini fino a Renaro, della quale si parlerà in seguito, 
potrebbe essere riferita a un saliente del thrust di Narni, la cui rampa laterale destra si segue 
per circa 1 km da Casa Colombaia verso SW, fino a Ponte Vecchia. Rampa laterale 
evidenziata anche dalla variazione di giacitura dei depositi che si trovano a letto della 
stessa. Infatti, la successione rovesciata SW-immergente di Fonte San Niccolò presenta, 
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man mano che ci si avvicina alla rampa destra, una rotazione in senso orario della direzione 
delle giaciture di 60-80°, e che da NW-trending diventano WNW- e NW-dipping. 
Questa struttura è stata riferita da Boncio et alii (1996, 2000) alla stessa rampa laterale di 
Narni (vedi di seguito), traslata da una struttura trascorrente destra. Durante questo lavoro, 
però, non sono state riconosciute strutture trascorrenti nel settore coincidente con quello 
indicato dagli Autori. Uno svincolo laterale sinistro affiora, invece, a Case Scogliera, dove 
il thrust di Narni passa ad una rampa laterale sinistra immergente verso i quadranti S-
orientali. Questo è marcato anche da una variazione nella giacitura del Calcare Massiccio, 
che da NE-immergente (in tutta la porzione meridionale della struttura) diventa NNW- o 
NW-immergente;  
6) la cittadina di Narni è costruita su un altro blocco che ha subito un trasporto tettonico 
maggiore rispetto ai circostanti, ed è limitato nel settore meridionale da una rampa laterale 
destra immergente verso NNW di circa 20° (fig. 72). L’esistenza di rampe è, in presenza 
di coperture che ne impediscano l’osservazione diretta, desumibile dal cambio di giacitura 
delle pelagiti presenti al letto, cioè dalla rotazione degli assi delle pieghe di footwall. Ad 
esempio la presenza di una rampa laterale sinistra a delimitare la struttura di Monte Santa 
Croce, che rappresenta la culminazione settentrionale del thrust di Narni, sembra essere 
testimoniata dalla rotazione antioraria delle pelagiti di circa 60-70°, con immersioni che 
passano da N220/45° (in media) nelle zone frontali a N145/65° in quelle laterali.  
 
b) Unità Vasciano-Narni 
Quest’unità raggruppa sia i depositi rovesciati che i lineamenti compressivi minori al footwall del 
sovrascorrimento superiore di Narni, ed è limitata inferiormente dal thrust basale. L’unità 
Vasciano-Narni coincide con l’unità Vasciano-Configni di Cipriani (2013), della quale rappresenta 
la prosecuzione settentrionale. Quest’unità strutturale affiora non solo lungo tutto il bordo orientale 
Fig. 72: panoramica della città di Narni da Monte Santa Croce, con la rampa laterale destra NW-immergente accompagnata da horses. 
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della catena, ma è spettacolarmente esposta anche nella gola del Nera, con una sezione naturale in 
dip delle strutture nel tratto in cui il fiume si dispone da andamento meridiano (Recentino) ad 
andamento anti-appenninico fino a Stifone. Si può apprezzare per almeno 1,5 km, in finestra 
tettonica, il thrust di Narni, con il Calcare Massiccio di Monte Santa Croce a tetto che sovrascorre 
sulle pelagiti rovesciate e ulteriormente dislocate da splays secondari. Sebbene il piano di 
sovrascorrimento sia dislocato da numerose faglie dirette plio-pleistoceniche, si può notare come 
esso assuma una giacitura debolmente inclinata verso i quadranti S-occidentali, e con il Calcare 
Massiccio di tetto che genera rupi strapiombanti sul fondovalle. L’unità di letto del 
sovrascorrimento presenta numerosi horses, di limitata estensione sia verticale che laterale, tanto 
che talvolta scompaiono da un fianco all’altro della valle. In particolare, le unità riconosciute nelle 
scaglie tettoniche sono riferibili: alla Corniola, al Rosso Ammonitico, ai Calcari e Marne a 
Posidonia, localmente i Calcari a Saccocoma e aptici, la Maiolica, sporadicamente il membro di 
Rocchette e la Scaglia Rossa con numerosi raccorciamenti intraformazionali (Chiocchini & 
Pignotti, 1998) (fig. 73).  
Cosa simile si nota lungo la strada sterrata che conduce da Podere Costa Romana a Podere Moretti. 
Infatti a q. 385 m affiora il sovrascorrimento del Calcare Massiccio su una successione di horses 
metrica, dove si riconoscono: i) facies della Corniola con intercalazioni calcareo-clastiche; ii) 
facies della Corniola selcifera e particolarmente ricca in spicole di spugna e radiolari; iii) marne 
calcaree nodulari rosse riferibili al Rosso Ammonitico; iv) calcari e calcari marnosi giallastri ricchi 
in foraminiferi planctonici della Scaglia Rossa. Gli horses sono separati da fasce cataclastiche 
spesse 30-40 cm. Le cataclasiti al contatto tra Rosso Ammonitico e Scaglia Rossa presentano clasti 
di micriti bianche a radiolari riferibili alla Maiolica. Lo stesso sovrascorrimento si segue 
perfettamente da Podere Moretti a Podere Piaiano fino a “Il Bastione”, in quanto la strada corre 
parallelamente allo strike dello stesso. A Podere Casanera (versante W del Monte San Pellegrino) 
la combinazione tra tettonica estensionale ed erosione permette l’affioramento del letto del 
sovrascorrimento, con numerose scaglie tettoniche dello spessore metrico comprese tra la Corniola 
e la Scaglia Rossa. In alcuni casi gli horses sono caratterizzati da parti di successione in giacitura 
“normale”. Questi sono stati riconosciuti in prossimità de Il Montello. 
I numerosi svincoli di natura compressiva riconosciuti all’interno della successione pelagica 
difficilmente si presentano con un piano di taglio principale, bensì mediante zone di faglia con 
fasce cataclastiche. In queste è possibile riconoscere tipiche strutture con fabric S-C, soprattutto 
nei livelli marnosi. Tutte le strutture di sovrascorrimento minori sono state ricondotte ai forelimb 
shear thrusts sensu Mitra (2002), cioè piani legati alla frizione generata dal sovrascorrimento 




Queste faglie si dispongono parallelamente alla 
direzione della master fault, assumendone quindi i 
caratteri strutturali come immersione e inclinazione 
(fig. 74).  
Gli svincoli compressivi che interessano le unità 
pelagiche dalla Corniola allo Schlier sono 
maggiormente concentrati in prossimità dei salienti 
dell’Unità Monte San Pancrazio-Monte Santa 
Croce. Questi splays causano il massimo del 
raccorciamento nel blocco di letto in prossimità 
delle zone frontali del thrust, mentre hanno 
continuità laterale più limitata in corrispondenza 
delle rampe laterali. Questo fenomeno sarebbe stato 
favorito, inoltre, dalla presenza dei numerosi livelli 
di scollamento nella successione (i.e. Rosso 
Ammonitico, Calcari Diasprigni, Marne a Fucoidi, Scaglia Variegata-Scaglia Cinerea).  
Intrigante è la situazione del Monte Ippolito, che sia Calamita et alii (1996), sia Boncio et alii 
(1996, 2000) hanno riferito a un’anticlinale con vergenza orientale, al cui nucleo affiora la Scaglia 
Rossa appartenente al footwall del sovrascorrimento di Narni (corpo inferiore; U3 di Bigi et alii, 
2000). Le considerazioni fatte dagli Autori, però, non tengono conto della stratigrafia. Infatti la 
dorsale di Monte Ippolito ha effettivamente una geometria antiforme, con una direzione assiale di 
N170, ma è caratterizzata da una successione con giacitura rovescia (a differenza della polarità 
normale descritta dagli Autori). Infatti, nelle zone topograficamente più basse del monte, ad 
esempio all’interno del Fosso delle Valli o a NE della Colonia Alberti a q. 290 m, affiora la Scaglia 
Variegata, che salendo di quota passa alla Scaglia Rossa con fauna tipicamente paleogenica, fino 
ad arrivare addirittura al Cretaceo in prossimità della cima del Monte Ippolito. Questo trend 
rovesciato è del tutto confrontabile con la successione che caratterizza il fianco orientale dei Monti 
di Narni, circa 200 m a W dell’anticlinale.  
Alla base di tale successione affiora il sovrascorrimento della Scaglia Rossa-Scaglia Variegata 
sulla Scaglia Cinerea in località Cipiccia Vecchia, stesso tipo di contatto riconoscibile in 
prossimità di Cardano, ma anche fra Scaglia Cinerea e Bisciaro a Case Valli.  
In conclusione, l’antiforme di Monte Ippolito è una struttura riconducibile all’Unità Vasciano-
Narni, bordata da numerose faglie dirette delle quali la principale, ENE-immergente e riconosciuta 
in prossimità di Case Rubini e a E di Cardano, ne ha determinato sia la sua posizione geografica 
che strutturale. Non si esclude che questa zona costituisca la porzione più esterna e frontale del 
Fig. 74: modello di formazione dei forelimb shear thrusts 
(da Mitra, 2002). 
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thrust di Narni che sovrascorre sul fianco diritto della sinclinale di letto, ma purtroppo la mancanza 
di affioramenti nel settore più orientale non permette ulteriori considerazioni.  
 
♦ Klippen de Il Montello-I Cappuccini-Villa Valli e Narni-San Casciano 
 
Numerosi affioramenti di Calcare Massiccio isolati e “galleggianti” sulle pelagiti meso-cenozoiche 
caratterizzano il settore compreso tra Podere Moretti a S e Santa Lucia a N, per un’area di circa 5 
km2. Stesso discorso vale anche per gli speroni di Narni e San Casciano, dei quali si tratterà in 
seguito. Questi si trovano in contatto tettonico mediante sovrascorrimento con le unità bacinali, 
che costituiscono il footwall della faglia. Spesso l’hangingwall del sovrascorrimento ha aspetto 
pellicolare, con solo pochissimi metri di successione preservati. Nel Fosso dei Collari, a E de Il 
Montello, si ha una splendida finestra tettonica fra i due klippen principali dell’area: quello 
occidentale (klippe Il Montello), e uno in sponda destra del torrente, riferibile al klippe de I 
Cappuccini. Il sovrascorrimento qui ha giacitura sub-orizzontale e prevede il Calcare Massiccio al 
di sopra di una serie di sottili scaglie tettoniche estremamente limitate lateralmente (in sezione 
strike). Questi horses sono caratterizzati da lembi della successione di footwall in giacitura 
rovesciata, ma talvolta presentano polarità normale. Il blocco di letto a comune di tutte queste 
strutture è costituito dalla Scaglia Rossa. L’assetto strutturale dei klippen de Il Montello-I 
Cappuccini, così come quello di Narni, è estremamente complesso, e potrebbe essere dovuto a 
deformazioni polifasiche durante le strutturazioni dei thrusts nel Miocene. Sono stati infatti 
riconosciuti indizi di movimenti in fuori sequenza del sovrascorrimento di Narni, già intuite da 
Calamita et alii (1996), che verranno descritte di seguito. 
Dal punto di vista geometrico, a Podere Moretti (la zona più esemplificativa dell’area) il 
sovrascorrimento di Narni a W dell’allineamento ideale Podere Costa Romana-Monte Santa Croce 
presenta un piano blandamente inclinato e immergente verso i quadranti sud-occidentali. Questo, 
in prossimità di Podere Moretti è dislocato da due strutture estensionali coniugate, ed assume 
immersione verso NNE di circa 12°. Questa geometria antiforme è riconoscibile anche nella 
successione rovesciata a SE dei klippen, in località Fonte San Niccolò. Qui il fianco rovesciato 
della sinclinale di letto passa da giaciture SW-immergenti a Costa Romana a giacitura sub-
orizzontale nelle zone di cerniera per poi tornare ad essere SW-immergenti nei settori più esterni 
(verso NE) e topograficamente più bassi della struttura. Riguardo il Calcare Massiccio di tetto del 
sovrascorrimento, nelle zone de I Cappuccini-Il Montello si presenta SW-immergente e con angoli 
compresi fra i 33 e i 48°. Una caratteristica della zona sta nel fatto che il piano di sovrascorrimento 
e gli horses tagliano i) sia una successione rovesciata e apparentemente già strutturata prima 
dell’evento deformativo, ii) sia una successione a polarità normale, fatta di Scaglia Rossa che passa 
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alla Scaglia Variegata e alla Scaglia Cinerea affiorante a E de Il Montello e in prossimità di Podere 
Piaiano. Conforto & Parboni (1964) integrano i dati di superficie con quelli di sottosuolo grazie 
alle informazioni ottenute mediante la costruzione della galleria L’Aia-Recentino. Questa 
attraversa il klippe di Renaro-Villa Valli con il relativo blocco di letto, mostrando come al di sotto 
del Calcare Massiccio, oltre ad una serie di scaglie tettoniche fatte di Maiolica e di Scaglia Rossa, 
ci sia una sinclinale con al nucleo la Scaglia Cinerea, che presenta piano assiale retro-vergente. 
Questo dato contrasta con la sinclinale di letto al di sotto de Il Bastione, che si presenta invece a 
vergenza N-orientale. Situazione analoga si riconosce anche fra Narni e San Casciano. Alla base 
dei klippen di Calcare Massiccio si hanno horses con litologie riferibili alla Maiolica, alla Scaglia 
Rossa e alla Scaglia Variegata, il tutto in contatto tettonico con una successione stratigrafica diritta 
che dalla Maiolica arriva alla Scaglia Cinerea al nucleo di una sinclinale (Sinclinale di San 
Casciano) (fig. 75). 
  
Fig. 75: affioramento del contatto tettonico tra Calcare Massiccio e Scaglia Rossa mediante l’interposizione di un horse di Maiolica, con il 
piano di sovrascorrimento che immerge, a basso angolo, verso NE. 
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Nonostante l’area presenti una marcata sovraimpronta legata alle faglie dirette plio-pleistoceniche, 
alcune buone esposizioni rivelano caratteristiche peculiarità legate alla tettonica orogenica, che 
permettono di fare delle considerazioni sulla struttura di Narni-San Casciano. Il nucleo della 
sinclinale, fatto di Scaglia Cinerea, presenta infatti piano assiale retrovergente (cioè immergente 
verso E) e fianco orientale rovesciato verso W. A questo si associano una serie di pieghe alla 
mesoscala, riconosciute soprattutto nelle unità cretaceo-paleogeniche affioranti fra San Casciano 
e Madonna del Lecino, anch’esse con chiari caratteri W-vergenti. Dati che contrastano, però, con 
i trend di altre pieghe sempre nelle stesse pelagiti, in quanto alla tipica direzione assiale 
appenninica (fra N300 e N320) associano vergenza orientale; si nota, inoltre, che pieghe a 
direzione meridiana deformano quelle NE-vergenti. 
Ad avviso dello scrivente, il settore da Il Montello fino a San Casciano rappresenta uno dei punti 
più difficili da interpretare dell’area analizzata, sia per la pessima qualità degli affioramenti, che 
per la complessità geologico-strutturale. 
Calamita et alii (1996), riguardo i klippen più meridionali, ritengono che siano legati a un 
sovrascorrimento fuori sequenza (out-of-sequence thrust– Morley, 1988). Questo si sarebbe 
enucleato dopo la formazione del blind thrust che ha portato alla crescita dell’anticlinale Narnese, 
e avrebbe scavalcato la zona de Il Bastione causando la messa in posto del Calcare Massiccio nella 
zona più esterna. Boncio et alii (1996, 2000) riferiscono gli affioramenti di Calcare Massiccio de 
Il Montello-I Cappuccini alla stessa struttura di Narni, ma dislocata da una faglia trascorrente 
destra. Tali Autori non danno, però, un’interpretazione strutturale all’andamento antiforme sia del 
blocco di tetto che degli horses affioranti in questo settore. Riguardo la zona di Narni-San 
Casciano, invece, sia Calamita et alii (1996) che Boncio et alii (1996, 2000) riconoscono la 
presenza di strutture retrovergenti, ma solo i secondi hanno riferito queste a un retroscorrimento. 
Retroscorrimento che tali Autori associano, però, alla strutturazione del Monte Ippolito, mentre 
invece si ritiene possa essere riferito al fianco rovesciato del footwall del sovrascorrimento di 
Narni. Inoltre, sempre secondo Boncio et alii (1996, 2000), la struttura di San Casciano sarebbe 
stata poi ribassata da una low angle normal fault (LANF), la cui prosecuzione meridionale, però, 
coinciderebbe con la rampa laterale di Narni; allo stesso modo hanno introdotto una LANF anche 
per la zona di Renaro.  
A mio avviso si ritiene, sulla base dei dati sopra descritti, che l’area venne inizialmente coinvolta 
nella strutturazione del blind thrust, come testimoniato anche dalle pieghe ad andamento 
appenninico riconosciute a Madonna del Lecino, che secondo Mattei et alii (1995), su basi 
paleomagnetiche, sarebbe avvenuta nel Tortoniano. A ciò seguì la propagazione del thrust in fuori-
sequenza, causando una direzione di trasporto del sovrascorrimento in down-section. Questo 
spiegherebbe a) la geometria antiforme del piano di thrust apprezzabile a Podere Moretti e che 
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invece non è più visibile nei settori più settentrionali in quanto erosa, b) il fatto che sia 
sovrascorrimento che le scaglie tettoniche taglino strutture già deformate (Morley, 1988). Infatti 
il thrust taglia down-section sia una successione già rovesciata, sia una successione a polarità 
normale, che nel caso de Il Montello verrebbero a contatto proprio al di sotto dei klippen. Il thrust 
fuori-sequenza potrebbe aver avuto vergenza verso i quadranti settentrionali, e a supporto di questa 
interpretazione ci sarebbero le meso-pieghe nella Scaglia Rossa (misurate a San Girolamo, E di 
Narni), che presentano immersione del piano assiale verso S. Ma questo potrebbe anche esser 
riferito ad una rampa laterale sinistra che complicava ulteriormente la geometria del 
sovrascorrimento. L’out-of-sequence thrust secondo Calamita et alii (1996) si sarebbe riattivato 
fra il Messiniano e il Pliocene inferiore, mentre per Boncio et alii (2000) sarebbe da mantenere 
entro il Tortoniano. Il passo successivo deve essere stato la formazione di strutture retro-vergenti, 
necessariamente successive alla messa in posto della vasta coltre di ricoprimento dovuta all’out-
of-sequence. La riattivazione di questa in back-thrusting spiegherebbe la presenza di strutture 
deformative retro-vergenti nei blocchi di footwall delle faglie che attualmente si presentano circa 
NE-immergenti. Il retro-scorrimento avrebbe avuto vergenza occidentale, come indicato dalla 
direzione degli assi delle pieghe ed immersione dei piani assiali a letto di questo, ma le modalità e 
il timing sono ancora incerti. Non è da escludere però una relazione con un’importante struttura 
che caratterizza i vicini Monti Sabini e Martani. Questa, nota come Faglia Sabina (Alfonsi et alii, 
1991) o Linea Cottanello-Battiferro sensu Pierantoni (1994), è una faglia traspressiva destra a 
direzione N-S ed ha i caratteri di un retro-scorrimento ad altissimo angolo. Questa struttura è 
associata ad un thrust basale E-vergente visibile nel settore orientale dei Monti Sabini, e sfrutta 
parzialmente delle discontinuità ereditate dal Giurassico (Galluzzo & Santantonio, 2002; Scisciani, 
2009). Una volta strutturato l’out-of-sequence, il sovrascorrimento di Narni venne coinvolto nella 
propagazione di un blind thrust più profondo (in sequenza), causandone la geometria antiforme 
che oggi riconosciamo sia nel footwall, che nel blocco di tetto che nel piano di sovrascorrimento 
(fig. 76). Con l’estensione plio-pleistocenica tutte queste strutture furono infine deformate e 
rigettate, complicando ulteriormente l’assetto tettonico.  
Un’alternativa all’interpretazione fornita sopra potrebbe essere quella secondo la quale gli 
affioramenti di Calcare Massiccio dell’unità Monte San Pancrazio-Monte Santa Croce sarebbero 
strutturalmente scollegati dagli affioramenti che caratterizzano i klippen fra Il Montello e Narni, e 
riferibili quindi a due piani di sovrascorrimento distinti. Questa ipotesi, quindi, non prevedrebbe 
la formazione dell’out-of-sequence a vergenza N-orientale. A seguito della formazione della fault-
propagation fold, infatti, l’area potrebbe essere stata soggetta al retroscorrimento di una struttura 
più esterna, della quale però non si avrebbe traccia. Il piano di sovrascorrimento, inoltre, avrebbe 
avuto giacitura sub-orizzontale, e avrebbe dovuto subire un’entità di trasporto verso l’hinterland 
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di almeno 2 km (larghezza minima in affioramento). Questa ipotesi, pur se affascinante, risulta 
essere difficile da confermare, anzi si ritiene che sia più conservativo considerare gli affioramenti 
di Calcare Massiccio de Il Montello, così come di Narni, legati geneticamente alla stessa struttura 
di Monte Santa Croce-Monte San Pancrazio. 
Un’altra possibile interpretazione potrebbe essere il coinvolgimento del piano di sovrascorrimento 
in una faglia diretta a bassissimo angolo (<20°) NE-immergente (low angle normal fault – LANF) 
durante il Pliocene, ma non sono state riconosciute evidenze di tettonica estensionale a così basso 
angolo in prossimità delle zone di faglia, né nel resto della regione.  
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Fig. 76: tentativo di ricostruzione dell’evoluzione strutturale del sovrascorrimento di Narni. 1) Anidriti di Burano+Fm. del M. Cetona 
(Triassico superiore); 2) Calcare Massiccio (Hettangiano); 3) depositi pelagici giurassici; 4) depositi pelagici cretacei; 5) depositi 
pelagici paleogenici; 6) faglia sinsedimentaria giurassica; 7) faglia sinsedimentaria giurassica ipotizzata; 8) thrust; 9) thrust ipotizzato, 
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c) Unità Basale 
 
A quest’unità sono riferiti quei settori che rappresentano il blocco di letto del sovrascorrimento 
basale. Questa rappresenta il fianco dritto della sinclinale di footwall, ed è stata riconosciuta nella 
zona di Monte San Pellegrino-Madonna del Lecino-San Casciano così come a E della cittadina di 
Narni, nella fascia che da Podere Piaiano a S arriva fino a San Girolamo spostandosi verso N. 
All’unità basale possono essere riferiti anche i Monti di Amelia. Un piano di sovrascorrimento è 
stato riconosciuto a Scalelle di Sopra, dove i Calcari e marne a Posidonia di una successione 
giurassica poco spessa si accavallano su facies condensate del Giurassico superiore mediante un 
piano con giacitura 265/43° (fig. 77). Tutta la struttura di Madonna del Lecino rappresenta una 
blanda anticlinale, con direzione assiale orientata circa N-S e probabilmente da riferire alla 
strutturazione del retroscorrimento.  
Fig. 77: sovrascorrimento dei Calcari e marne a Posidonia sulle facies condensate dei Calcari a Saccocoma e aptici. 
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- Settore Amerino 
 
Le evidenze di tettonica compressiva nelle propaggini meridionali dei Monti di Amelia sono 
costituite soprattutto da strutture plicative, piuttosto che piani di faglia. Questi ultimi, però, non 
mancano. Contatti con cinematica inversa sono stati riconosciuti: 
- a Podere Casanova, dove un lembo di depositi giurassici e del Cretaceo inferiore 
sovrascorre sui depositi della Scaglia s.l. (sovrascorrimento di Podere Casanova). Al 
tetto è riconoscibile il contatto stratigrafico tra il Calcare Massiccio e una successione 
condensata ed estremamente sottile. La struttura, che potrebbe rappresentare una 
propaggine settentrionale del sovrascorrimento di Narni, è bordata verso N da una 
rampa laterale sinistra a direzione N35 che mette a contatto il Calcare Massiccio con 
la Maiolica, così come verso SE dove il blocco di Calcare Massiccio sovrascorre sulle 
facies giurassiche mediante una rampa laterale destra (fig. 78).  
- da Amelia fino a Monte Onico. Si tratta di una struttura complessa, tendenzialmente 
S-vergente, il cui blocco di tetto è caratterizzato dal Calcare Massiccio, mentre a letto 
si ha la Corniola. A questo piano di sovrascorrimento, che presumibilmente costituisce 
una rampa, se ne associa un altro più profondo, con la sovrapposizione della Corniola 
sulle facies cretaceo-paleogeniche delle Marne a Fucoidi fino alla Scaglia Rossa. La 
Corniola quindi caratterizza un horse limitato a tetto e letto da due thrusts. 
Probabilmente la stessa struttura continua verso NE, nell’incisione del Rio Grande, e 
causa il contatto laterale tra le unità giurassiche e quelle del Cretaceo a L’Aspreta, ma 
non sono stati riconosciuti indizi tali da poterlo confermare. A W dell’abitato di 
Amelia affiora il sovrascorrimento ad alto angolo del Calcare Massiccio sulla 
Corniola, che presenta strati rovesciati immergenti 15/65° (fig. 79).  
Fig. 78: affioramento della rampa laterale destra del sovrascorrimento di Podere Casanova, con gli strati a letto del thrust che presentano 
deformazioni da trascinamento (drag fold).  
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Questo ha portato alla formazione di una sinclinale di letto con al nucleo i depositi del 
Rosso Ammonitico e dei Calcari e marne a Posidonia. Lo stesso piano affiora bene 
nell’incisione del Rio Grande, a S di Monte Onico, dove è stato possibile misurarne sia la 
giacitura (45/39°), che gli indicatori cinematici. Questi ultimi non presentano caratteri 
puramente dip-slip, bensì sono stati misurati angoli di pitch di 45° a indicare una 
componente traspressiva destra (fig. 80).  
Il thrust basale affiora in località San Benedetto- Camerata, fra il depuratore di Amelia 
e Podere Pantano. Lungo l'incisione del Rio Grande, in sponda destra, esso è 
documentato dal contatto tra la Corniola e le Marne a Fucoidi mediante un piano 
immergente verso i quadranti settentrionali di circa 50° (fig. 81). Questa faglia inversa 
causa, nelle unità calcareo-marnose al footwall, sia la formazione di un fianco rovescio 
e sia un’evidente deformazione plastica con pieghe parassite a chevron i cui piani 
assiali immergono verso NNW di 50°.  
Fig. 80: retroscorrimento di Monte Onico affiorante in sponda destra del Rio Grande, dove il Calcare Massiccio sovrascorre sulla Corniola 
con giacitura rovesciata. 
Fig. 78: rampa laterale del retroscorrimento di Monte Onico affiorante ad Amelia, dove il Calcare Massiccio sovrascorre sulla Corniola con 
giacitura rovesciata mediante un piano ad alto angolo. 
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La stessa faglia è stata descritta da Bigi et alii (2000) come una faglia normale ad 
immersione S. Una particolarità sta nel fatto che da una sponda all’altra del fiume, 
muovendosi lungo strike, cambiano le unità al footwall, che in un caso (La Gioiosa) 
consistono nella Scaglia Rossa, e nell’altro nelle Marne a Fucoidi. Questa disparità 
potrebbe esser riferita i) o a una struttura pre-orogenica (distensiva), che abbia causato 
la sovrapposizione della Scaglia Rossa sulle Marne a Fucoidi, ii) o a un elemento sin-
thrusting come i piani estensionali a letto dei sovrascorrimenti (Calamita et alii, 1996). 
Questo perché nella zona non sono state riconosciute faglie più recenti del 
sovrascorrimento, tali da poter giustificare questo tipo di rapporti. 
- in località Molino delle Streghe (Ceccanibbio, SE di Amelia). Le deformazioni di 
natura compressiva riconosciute in questi settori sono da riferire alla stessa struttura 
riconosciuta a San Benedetto, dove la Corniola è in contatto tettonico con le unità 
calcareo-marnose del Cretaceo “medio” (vedi sopra). Nella zona a S di San Salvatore, 
infatti, la rampa distribuisce la deformazione propagandosi in due strutture minori fino 
a perdere completamente di rigetto (fault-propagation folding). Il piano di 
sovrascorrimento strutturalmente più alto è stato individuato in un piccolo 
affioramento in prossimità di località San Lorenzo, dove il Rosso Ammonitico in 
giacitura ribaltata si sovrappone sui Calcari e marne a Posidonia in giacitura dritta. Nel 
Fosso delle Streghe, invece, affiora il sovrascorrimento tra i Calcari a Saccocoma e 
aptici/Bugarone superiore, fortemente inclinati verso SE, e le facies della Maiolica, 
delle Marne a Fucoidi e della Scaglia Bianca. Non si ha una principal slip surface, ma 
una zona di faglie (principal slip zone) caratterizzata da una fascia cataclastica di 
Fig. 81: piano basale del retroscorrimento di Monte Onico affiorante in sponda destra del Rio Grande, con la Corniola che sovrascorre sulle 
Marne a Fucoidi con giacitura rovesciata ed estremamente deformate plasticamente. 
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spessore variabile, superiore al metro. Il footwall presenta qui il tipico fianco 
rovesciato della sinclinale, con direzione assiale circa N20. Questo dato, insieme 
all’andamento del piano di sovrascorrimento, che ha immersione verso i quadranti N-
occidentali, permette di riferire la struttura ad una rampa laterale destra, con cinematica 
probabilmente traspressiva come descritto a San Benedetto. Strutture plicative con 
vergenza orientale o S-orientale sono state riconosciuta anche nella Corniola di Monte 
San Salvatore. 
- a SW di Monte Arsiccio e a NW di Porchiano, dove il Calcare Massiccio sovrascorre 
su una successione pelagica rovesciata e fortemente raccorciata da splays subordinati. 
Questa struttura presenta chiari caratteri retrovergenti, poiché sia i piani di 
sovrascorrimento sia i piani assiali delle pieghe parassite misurate nelle pelagiti al 
footwall hanno immersione verso NE di 45-50°. Inoltre il blocco di hangingwall si 
presenta come un’anticlinale al cui nucleo, nella Valle Rignana, affiora la Formazione 
del Monte Cetona. La struttura in questione potrebbe essere riferita alla stessa descritta 
per Amelia-Monte Onico, dislocata però da faglie dirette successive SW-immergenti. 
Questo avrebbe come implicazione il fatto che tutta la struttura anticlinalica a W di 
Valle Rignana, compreso il nucleo triassico, debba essere riferita al blocco di tetto di 
una faglia normale. La mancanza però di depositi del Triassico nel blocco di footwall 
(dorsale di Croce Farrattini) rende questa ipotesi irrealistica, tanto più se si considera 
che il nucleo dell’anticlinale si trova in contatto tettonico con pelagiti riferibili alla 
Corniola. Queste ultime, inoltre, vanno a caratterizzare il blocco di footwall della 
rampa di Amelia-Monte Onico, le cui propaggini occidentali arrivano alle pendici di 
Croce Farrattini.  
Ai piani di sovrascorrimento, come detto, si associano numerose deformazioni duttili, con pieghe 
sia alla meso- che alla macro-scala. Sebbene molte di queste abbiano origine tettonica, alcune altre 
alcune potrebbero non esserlo. È il caso di Monte Arnata, dove nella sella meridionale di q. 500 m 
circa si riconosce una struttura sinclinalica la cui direzione si presenta anti-appenninica (circa 




7.2. STRUTTURE A PRINCIPALE COMPONENTE TRASCORRENTE 
 
Evidenze dirette di strutture a cinematica principalmente strike-slip non sono abbondanti nell’area 
di studio.  
A I Cappuccini (q. 277 m), lungo la strada che conduce da S. Urbano a Narni, affiorano faglie ad 
andamento appenninico con indicatori cinematici che suggeriscono la possibilità di attività. Una 
di queste ha giacitura 234/62° e indicatori cinematici con strie orizzontali a suggerire una 
cinematica puramente strike slip. Questa faglia è stata poi riutilizzata come trastensiva sinistra, 
causando la sovra-impressione di strie con angoli di pitch di 45° sulle precedenti. Altre strutture 
trascorrenti affiorano localmente lungo le sponde del lago artificiale dell’Aia. Queste hanno 
cinematica sinistra con andamento NW-SE, immersione a SW e un angolo di pitch di 22° a indicare 
trastensione. Inoltre disloca strutture compressive evidentemente precedenti (rampa laterale destra 
del klippe di Renaro), a sottolineare un’attività post-orogenica. 
Strutture trascorrenti si hanno in prossimità della Cava di San Pellegrino, al bivio che raccorda la 
strada Amerina con la superstrada Orte-Terni, con piani orientati circa E-W e immergenti verso N 
(8/75°) intraformazionali (Calcari a Saccocoma e aptici). Questa mostra cinematica destra e mostra 
caratteri di un’attività polifasica, con strie che presentano due angoli di pitch differenti, uno di 15° 
e uno di 143°, con quest’ultimo che sembra essere sovraimpresso sul precedente. A questi si 
aggiungono pianetti di calcite che hanno permesso di riconoscere caratteri trastensivi. Una delle 
più importanti strutture a cinematica strike-slip dei monti di Amelia è la linea di Fosso Fratta L'Aia. 
Questa si può seguire per circa 3 km, e ha inclinazione ad alto angolo verso i quadranti S-orientali. 
I migliori affioramenti si hanno all'ingresso dell'impianto di escavazione della cava di San 
Silvestro (N145/85°; pitch 150°) e all'interno del Fosso Fratta L’Aia a quota 365 m (N135/73°; 
pitch 125°). La faglia mette a contatto il Calcare Massiccio con i depositi bacinali giurassici e del 
Cretaceo inferiore. Sempre all’interno della cava di San Silvestro, è stato possibile riconoscere un 
piano ad alto angolo a direzione appenninica (60/72°) nel Calcare Massiccio e con evidenze di 
attività polifasica. Infatti è possibile notare due generazioni di strie (fig. 82): la prima con angoli 
di pitch di 145° ai quali si associano gradini di calcite, la seconda e cronologicamente più recente 
con pitch di 100°. Per la prima fase deformativa, i gradini di calcite hanno permesso di riconoscere 
una cinematica sinistra di natura compressiva (traspressione sinistra), cui è seguita trastensione 
destra.  
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Probabilmente è da ricondurre a tettonica trascorrente anche il contatto fra i depositi triassici della 
formazione del Monte Cetona con i depositi marnoso-calcarei del “membro di Rocchette” a quota 
440 m sul Monte Ciambella (fig. 83). Questo avviene infatti mediante un piano ad altissimo angolo 
(53/78°), sul quale però non è possibile riconoscere eventuali indizi cinematici, spaziato di 50 m 
da una faglia antitetica.  
Situazione analoga è quella di Fornole, dove faglie ad andamento appenninico e ad altissimo 
angolo mettono in contatto, nello spazio di pochi metri, scaglie tettoniche caratterizzate dai 
depositi del Cretaceo superiore sulle litologie del Giurassico inferiore della Corniola e del Calcare 
Fig. 82: piano di faglia con due generazioni di strie di calcite che evidenziano un’attività polifasica della faglia. Cava di San Silvestro, Fornole. 
Fig. 83: contatto tettonico tra le facies triassiche della Formazione del Monte Cetona e i calcari marnosi del membro di Rocchette. Monte 
Ciambella, Capitone.  
192 
Massiccio. Oppure a Macchie di Ciambella, 500 m a NW di Foce, dove si passa dai depositi del 
Triassico superiore alla Corniola alle Marne a Fucoidi per poi tornare nella Corniola in circa 100 
m, con interposti affioramenti che vanno dal Rosso Ammonitico ai Calcari Diasprigni alla 
Maiolica. Analizzando le geometrie dei corpi cartografati, sembrano descrivere strutture “a fiore” 
negative, riferibili a strike-slip duplex trastensionale (sensu Woodcock & Fisher, 1986) (fig. 83a); 
discorso comparabile con le strutture riconoscibili lungo la faglia Sabina ai piani di Cottanello 
(Galluzzo & Santantonio, 2002).  
 
Infine, un elemento trascorrente ha, a mio avviso, traslato verso NW la dorsale di Porchiano 
rispetto a quella di Monte Arsiccio, in quanto queste due strutture presentano analogie sia 
stratigrafiche che strutturali. La dislocazione sarebbe avvenuta mediante una faglia strike-slip 
destra, con direzione NW-SE e con entità di rigetto orizzontale di circa 1,5 km.  
Riassumendo, si tratta di faglie ad andamento circa NW-SE o NNW-SSE, evidenti soprattutto nei 
Monti di Amelia. Queste presentano una cinematica destra e una componente dip-slip estensionale 
che si va ad aggiungere alla componente principale strike-slip. Tale cinematica ha portato alla 
formazione di strutture a fiore negative, con duplex trastensivi legati ad uno stretching orientato 
circa NE-SW ed ENE-WSW, alle quali si associano apparentemente enormi rigetti verticali (fino 
a 1 km). Dal punto di vista geodinamico, le strutture trastensionali in analisi non sembrano essere 
interconnesse con le deformazioni sin-orogeniche in quanto spesso dislocano strutture 
compressive. Può essere, quindi, esclusa una relazione con uno strain partitioning legato alla 
formazione di sovrascorrimenti/rampe, a differenza di quanto descritto da Pierantoni (1997) sui 
vicini Monti Sabini. Per di più non sembra esserci una stretta relazione tra faglie strike-slip e zone 
di debolezza ereditate dal Mesozoico che potrebbe aver controllato la ripartizione della 
deformazione. Differente è invece il rapporto con le strutture estensionali plio-pleistoceniche che 
Fig. 83a: formazione di un duplex estensionale con una geometria a fiore negativa (modificato da Woodcock & Fisher, 198). 
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localmente dislocano le faglie trastensive o le riutilizzano come faglie normali. Questo permette, 
quindi, di inquadrare la formazione delle strutture strike+dip-slip in un intervallo compreso tra il 
Messiniano e lo Zancleano (passaggio Miocene-Pliocene), e cioè in un arco di tempo successivo 
alla formazione delle principali deformazioni compressive dei Monti Narnesi-Amerini, e 
antecedente allo sviluppo delle faglie estensionali post-orogeniche. Le cause che avrebbero portato 
alla propagazione delle faglie a cinematica principalmente trascorrente non sono chiare, ma 
potrebbero essere riconosciute in una ripartizione della deformazione legata alla rotazione in senso 
anti-orario della catena appenninica. A questa si assocerebbe, infatti, un pure-shear con direzione 
NE-SW (legato alla migrazione della catena a pieghe e sovrascorrimenti nei settori più esterni e 
che causerebbe uno stretching in quelli più interni), e un simple-shear orientato NW-SE che 
potrebbe aver comportato uno strain partitioning. 
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7.3. FASE ESTENSIONALE 
In questo paragrafo verranno descritte le principali strutture estensionali incontrate nell’area, 
riferibili all’apertura del bacino di retro-arco tirrenico. La dorsale Narnese-Amerina costituisce 
la spalla orientale del Graben del Paglia-Tevere, in una regione in cui l’attività delle faglie 
normali si impostò dal Pliocene inferiore (Zona a G. puncticulata - Ambrosetti et alii, 1987; 
Mancini et alii, 2004), laddove lungo il margine tirrenico era già attiva nel Tortoniano-
Messiniano, e che perdurò almeno fino al Pleistocene. La presenza, infatti, di dislocazioni 
metriche in depositi del Pleistocene inferiore/medio permette di riconoscere fasi di instabilità 
tettonica anche nel Quaternario p.p. Non sono state riconosciute evidenze di fagliazione diretta 
nell’Olocene, rendendo quindi le strutture estensionali dell’area apparentemente non attive.  
Sono state riconosciute quattro famiglie principali di direzioni delle strutture: 
a) tipicamente appenniniche, con direzioni variabili fra N300 e N330; 
b) ad andamento sub-meridiano, con direzioni di N350 o N-S; 
c) anti-appenniniche, con direzioni da N20 a N50; 
d) ad andamento trasversale, e direzioni comprese fra i N60 e i N100.  
Gli elementi principali verranno descritti prima per la dorsale di Narni, spostandosi da SW 
verso NE, e poi per quella di Amelia da W a E. 
I Monti Narnesi presentano due settori strutturalmente distinguibili: il settore S-occidentale e 
quello N-orientale, la cui linea di confine può essere indicata dall’allineamento ideale Monte 
San Pancrazio-Monte Santa Croce. In particolare, le faglie del settore N-orientale coinvolgono 
il fianco rovesciato della sinclinale di letto del sovrascorrimento di Narni, per cui danno vita a 
contatti older-on-younger estensionali. 
 
 Settore Narnese S-occidentale 
Nell’area SW della dorsale Narnese è possibile riconoscere un complesso sistema di faglie 
dirette antitetiche e sintetiche, dove gli horsts sono costituiti essenzialmente dai depositi di 
piattaforma carbonatica sia triassici che del Giurassico inferiore (Formazione del Monte 
Cetona e Calcare Massiccio), mentre i blocchi di hangingwall sono caratterizzati dai depositi 
della Corniola. I piani estensionali hanno frequentemente continuità chilometrica e sono il 
frutto di anastomizzazione di strutture contigue, come sottolineato anche dalle continue 
variazioni di giacitura; frequentemente si associano in piani coniugati. La maggior parte dei 
lineamenti S-occidentali rappresentano la prosecuzione di faglie riconosciute anche per la 
porzione più meridionale (struttura di Monte Cosce) e descritte in Cipriani (2013, 2016); per 
questo verranno citate nel testo.  
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- Linea Poggiolo-Montebuono. Rappresenta la faglia diretta più interna, e si segue da 
Poggiolo verso SE fino a Colle Tarocco, dove si dispone N-S per circa 2,5 km. A Calvi 
dell’Umbria si ridispone in senso appenninico e la si segue fino a Montebuono, prima di 
essere ricoperta dai depositi marini plio-pleistocenici. Questa struttura, SW- o W-
immergente, ribassa la Corniola sul Calcare Massiccio, o è interna alla stessa Corniola. 
- Linea Ponte Arverino-Rocchette (ex linea Malepasso-Rocchette). Rappresenta una delle 
master faults dell’area. Questa struttura, che ha lunghezza di almeno 10 km e immersione 
verso SW, ribassa la Corniola sul Calcare Massiccio, ma anche sulla Formazione del Monte 
Cetona. Il miglior affioramento si ha lungo la strada Calvese, tra San Vittore e Ponte 
Renaro, dove si presenta con un’ampia fascia cataclastica tra le dolomie del Triassico 
superiore e le facies selcifere della Corniola (fig. 84). Tra questa zona di faglia e la linea 
Poggiolo-Montebuono si interpongono una serie di faglie minori sintetiche e antitetiche 
che disarticolano ulteriormente l’area.  
- Linea Colle Roccarello-Colle Campo Rotondo. Faglia immergente a NE, che ribassa la 
Corniola sulla Formazione del Monte Cetona e sul Calcare Massiccio. Ad Aravecchia, 
lungo la strada sterrata che conduce in località Carpineta verso E, affiora il contatto 
tettonico fra i depositi del Triassico in facies dolomitica (immergenti verso SW) e la 
Fig. 84: zona di faglie che ribassa la Corniola sulle dolomie del Triassico superiore (Formazione del Monte Cetona). Strada Calvese tra Poggio 
e Poggiolo. 
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Corniola selcifera (immergente verso NE o ENE) mediante una principal slip zone spessa 
circa 2 m (fig. 85).  
- Linea Podere Palombara-Vacone (ex linea Monte Cosce-Vacone). Senza dubbio la faglia 
principale dell’area, che taglia tutta la dorsale Narnese e probabilmente si può ricondurre 
alle strutture Amerine affioranti a Fornole. Anche questa faglia, nonostante l’elevata 
continuità orizzontale, ribassa “soltanto” la Corniola sul Calcare Massiccio, o localmente 
è intraformazionale (Corniola). Affiora molto bene nel Fosso dell’Inferno e a Monte 
Naticolle, oltre che alle pendici del Monte San Pancrazio e del Monte Cosce. Si associano 
al tetto una serie di strutture coniugate che culminano con la linea Colle Roccarello-
Camporotondo. 
- Linea Monte San Pancrazio-Ponte Sanguinario. Rappresenta la faglia bordiera orientale 
della Piana d’Itieli-Petrosciano, ed ha immersione verso i quadranti S-occidentali. Questa 
mette a contatto la Corniola (a tetto) con il Calcare Massiccio. 
- Sistema della Gola del Nera. Nell’incisione del fiume Nera si ha una finestra naturale sulle 
diverse deformazioni riconosciute nell’area. Nella gola si può apprezzare come le faglie 
dirette plio-pleistoceniche abbiano smembrato il sovrascorrimento di Narni in una serie di 
gradini. Il complesso sistema di faglie coniugate permette di riconoscere due strutture 
principali: a) la linea di Stifone, una faglia SW-immergente, molto ben esposta sia a Stifone 
che a Entradoro, che ribassa di almeno 70 m il sovrascorrimento di Narni; b) la linea Monte 
Santissima Annunziata-Monte Santa Croce. Anche questa è una faglia immergente verso i 
quadranti S-occidentali, e ribassa di più di 50 m il thrust (fig. 86). 
  
Fig. 85: contatto tra Corniola e depositi del Triassico superiore a Fosso dell’Inferno (Poggio). 
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Fig. 86: faglia diretta che ribassa il Calcare Massiccio al tetto del sovrascorrimento di Narni sulla Scaglia Rossa, causando un contatto older-
on-younger estensionale. Stifone.  
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 Settore Narnese N-orientale 
 
Nel settore N-orientale si hanno strutture ad immersione prevalente verso NE, e riconducibili 
alle strutture bordiere della Piana di Terni. Anche in questo caso si ha un sistema complesso 
di faglie, con numerose strutture coniugate. 
- Sistema di faglie di Madonna del Lecino. Un complesso set di faglie dirette mediamente 
NE- o ENE-immergenti caratterizza l’area a W di Narni, tra Scalelle di Sopra, Madonna 
del Lecino e Monte San Pellegrino. A queste si associa una faglia S-immergente, 
affiorante a Case Santa Margherita, sulle pendici meridionali del Monte San Pellegrino. 
con il contatto tettonico tra il limite Corniola/Rosso Ammonitico e la Maiolica mediante 
una superficie con giacitura N185/60°. Essa è dislocata da faglie a direzione NW-SE o 
NNW-SSE, a più importante delle quali a San Casciano ribassa sulla Scaglia Rossa di 
età cretacea, mediante un horse di Scaglia Variegata, la Scaglia Cinerea, come 
evidenziato da strutture S-C con giacitura N50/55° Un altro elemento tettonico 
importante è quello che, a q. 210 m nel fosso ad andamento E-W che arriva a San 
Casciano, mette a contatto con la Maiolica la Scaglia Rossa. Il piano di faglia, o meglio 
la zona di faglie ampia circa 10 m, presenta l’interposizione di diverse scaglie tettoniche, 
rappresentate dalle unità calcareo-marnose delle Marne a Fucoidi e della Scaglia Bianca. 
Gli indicatori cinematici come i piani di clivaggio hanno permesso di riconoscere una 
giacitura 65/70° (fig. 87).  
Fig. 87: faglia diretta che ribassa le Marne a Fucoidi sulla Maiolica. San Casciano. 
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- Linea Il Casaletto-Castello Santissima Annunziata-Podere Madonna Scoperta. È una 
faglia ENE-immergente, importante sia per entità di rigetto che per lunghezza, tant’è 
vero che si segue fino al bordo orientale della dorsale Amerina. Probabilmente può essere 
anche ricondotta alla faglia di Monte Perello-Colle Ventatoio verso S, ma non se ne 
hanno evidenze nella zona di Case Alte per la presenza di coltre eluvio-colluviale e 
detrito di pendio. La stessa faglia a Scalelle di Sopra, poco prima del quadrivio di q. 220 
m, si presenta sotto forma di strutture S-C immergenti a E di 70°, e ribassa sia la Scaglia 
Rossa che la Scaglia Variegata in giacitura rovesciata (footwall del sovrascorrimento di 
Narni) sulla Scaglia Cinerea al nucleo della sinclinale di San Casciano. La stessa faglia, 
nella gola del Nera, rigetta il sovrascorrimento di Narni di almeno 250 m. Nella zona di 
Madonna Scoperta invece ribassa le dolomie a Triasina hantkeni sulla Corniola selcifera, 
con un older-on-younger estensionale in quanto ribassa il tetto del thrust di Narni sul 
blocco di footwall. L’affioramento più emblematico si ha in prossimità del castello della 
Santissima Annunziata, dove il Calcare Massiccio è ribassato sulla Scaglia Rossa. 
Questo è marcato anche dalla presenza di evidenti tettoniti S-C al footwall della faglia, 
con piani di clivaggio che hanno giacitura 85/75°.  
-
 Linea San Casciano-Cava di Gesso. Si tratta di una faglia sintetica a quella 
precedentemente descritta, alla quale si unisce in località San Casciano. Tale elemento 
tettonico mette a contatto nel settore di Cava del Gesso il Calcare Massiccio sulle facies 
dolomitiche del Triassico superiore (entrambe al tetto del thrust di Narni). La prima 
anomalia della zona sta proprio nella presenza di facies triassiche, inattesa in quanto il 
blocco di tetto del sovrascorrimento di Narni è caratterizzato principalmente da una 
monoclinale NE-immergente di Calcare Massiccio che da Borgaria si segue fino a 
Poggio le Macchie. Quindi spostandosi da WSW a ENE e salendo stratigraficamente 
dovrebbero affiorare le litologie semmai più giovani. Invece nella zona di Madonna 
Scoperta affiorano depositi più antichi, e questo può essere riferito alla presenza di 
strutture pre-orogeniche in quanto non si hanno evidenze di retroscorrimenti nell’area 
(vedi capitolo “Paleogeografia mesozoica della dorsale Narnese-Amerina”). Un’altra 
peculiarità sta nel fatto che il sistema di faglie in località Cava di Gesso genera un’estesa 
fascia cataclastica caratterizzata da fratturazione tipo fitted-fabric, seguibile verso N fino 
al castello della Santissima Annunziata, il cui cemento non è caratterizzato da carbonato 
di calcio, bensì da solfati idrati di calcio (gesso) fortemente alterato. La presenza di 
questo materiale come “cemento” nella damage zone potrebbe essere riferito a risalita di 
fluidi ricchi in solfati alimentati dai vicini (e molto superficiali) depositi evaporitici 
triassici.  
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- Linea Monte Trassinari-Narni. Faglia WSW-immergente ad alto angolo continua per 
almeno 7 km, e che a Casa Caprile affiora con un piano di scorrimento principale che 
mette a contatto il Calcare Massiccio all’hangingwall sulla Scaglia Rossa di giacitura 
N225/65°. Questo elemento strutturale ribassa verso i quadranti SW il sovrascorrimento 
di Narni (con le varie scaglie tettoniche che ne caratterizzano il footwall) al di sopra di 
una successione cretaceo-paleogenica in giacitura normale.  
- Linea Santa Lucia-Poggio le Macchie. Master fault NE-immergente che da Podere 
Moretti fino a Santa Lucia assume andamento meridiano. Questa faglia è continua per 
almeno 4 km, dopodiché viene seppellita dai depositi di copertura pleistocenico-recenti 
a Santa Lucia. Affiora molto bene in prossimità del Podere Moretti, dove presenta una 
giacitura 40/60°, e in prossimità della selletta di Podere Piaiano, dove ha giacitura 
80/65°. Questa faglia diretta ribassa il sovrascorrimento di Narni (con splays associati e 
footwall rovesciato) sul limite Scaglia Variegata/Scaglia Cinerea in giacitura normale.  
- Linea di Monte Ippolito. Una delle strutture estensionali principali, ed è anche la più 
orientale riconosciuta nell’area (fig. 88). Ha direzione circa NNW-SSE ed è ENE-
immergente, e vi si associano strutture antitetiche SW-immergenti. Sebbene non presenti 
un piano di faglia evidente, il contatto tettonico è marcato da intensa foliazione e strutture 
S-C ben evidenti in prossimità di Case Rubini e lungo il Fosso delle Valli, a E di Cardano. 
La struttura mette a contatto le facies della Scaglia Variegata sullo Schlier in quella che 
nei precedenti lavori riguardanti la struttura in analisi era stata considerata come 
anticlinale al tetto di un thrust. Come descritto in precedenza, la struttura di Monte 
Ippolito è da riferire piuttosto al footwall del thrust di Narni con le facies della Scaglia 
in giacitura rovesciata ribassate sui depositi miocenici anch’essi rovesciati.  
- Linea Cardano-Ponte Vecchia. Faglia estensionale ad andamento anti-meridiano, che 
ribassa sulla Scaglia Rossa cretacea la successione Corniola-Rosso Ammonitico-Calcari 
Fig. 88: contatto di natura older-on-younger estensionale dove il limite Scaglia Rossa/Scaglia Variegata viene ribassato sullo Schlier. Case 
Rubini. 
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e marne a Posidonia-Calcari a Saccocoma e aptici-Maiolica, reciprocamente in contatto 
tettonico per sovrascorrimento. Questa, ben affiorante lungo la strada che conduce da 
Cardano a Narni, ha giacitura 10/70° e rigetta il footwall della rampa laterale del 
retroscorrimento de “I Cappuccini–Il Montello”. Il blocco di tetto della faglia diretta, 
inoltre, presenta una tipica drag-fold a geometria sinclinalica, così come una piega da 
trascinamento caratterizza anche il blocco di footwall della faglia. 
 
 Settore Amerino 
 
- Sistema di faglie di Porchiano. L’alto morfologico di Porchiano è dislocato non solo da 
faglie orientate NW-SE, ma anche da strutture sub-perpendicolari alle precedenti e 
cronologicamente più giovani in quanto le rigettano. Riguardo le prime, caratterizzano 
il bordo orientale della dorsale, ed affiorano sia in località Sant’Antonio, sia sulle pendici 
orientali di Poggio Genzano. Qui in particolare è stato riconosciuto un piano di faglia 
con giacitura 40/70°, che ribassa la Corniola sul Calcare Massiccio e, dato l’alto angolo, 
non è escluso che possa essere geneticamente legato alla faglia a cinematica trascorrente 
destra ipotizzata fra la struttura di Porchiano e il Monte Arsiccio. Riguardo le faglie a 
direzione NE-SW, si possono apprezzare a: a) Sant’Antonio, dove strutture antitetiche 
danno vita a un piccolo graben fatto di Corniola all’interno di una struttura dominata dal 
Calcare Massiccio; b) Poggio Genzano, dove si è potuto riconoscere come queste faglie 
rigettino quelle precedenti, con giaciture 320/60°; c) la Trinità, dove faglie a piccolo 
(max. 10 m) rigetto immergenti a NW di circa 60° dislocano la successione pelagica 
rovesciata e delaminata dal retroscorrimento di Porchiano-Monte Arsiccio 
- Linea Lugnano in Teverina-Monte Arsiccio. Struttura affiorante in prossimità delle 
ultime abitazioni verso E della cittadina (N205/65°), e continua per circa 1,5 km, prima 
di assumere improvvisamente andamento meridiano (N270/65°), che ribassa la Corniola 
sul Calcare Massiccio. Sul Monte Arsiccio, invece, diventa intraformazionale 
interessando solo il Calcare Massiccio. Questo cambio repentino potrebbe essere 
riconducibile a una struttura di trasferimento oppure (più probabile) al riutilizzo di una 
rampa laterale del retroscorrimento di M. Arsiccio. A questa si associa un set di faglie 
W-immergenti più interne, che creano limitato rigetto.  
- Linea Monte Onico-Amelia-Podere Capalto. Struttura a direzione anti-appenninica 
lunga almeno 3 km che ribassa la Corniola sul Calcare Massiccio. Il piano in questione 
ha probabilmente riattivato una struttura trascorrente, come descritto nel paragrafo 
precedente, ed è molto ben visibile a Valle del Toso, lungo la strada che da Amelia 
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conduce a Lugnano in Teverina (347/64°) (fig. 89); qui nel blocco di tetto si può 
riconoscere anche una blanda sinclinale da trascinamento. A questa stessa struttura è 
riferibile il contatto tettonico tra Corniola e Calcare Massiccio di Podere Capalto, con 
l’interposizione di una scaglia tettonica costituita dalle facies delle Marne a Fucoidi. 
- Faglie di Monte Cimine. Si tratta di una coppia di faglie, reciprocamente antitetiche e a 
direzione NNW-SSE, che ribassano sulla Corniola il limite Maiolica/Marne a Fucoidi in 
giacitura normale. Questo è marcato anche da una blanda sinclinale di tetto da 
trascinamento. Ma la struttura, che apparentemente genera elevato rigetto, non avrebbe 
lo spazio per accomodare tutta la successione in un graben così limitato poiché la 
spaziatura tra le due faglie è di circa 70 m. Questo problema si può dirimere considerando 
che, a circa 1 km verso NE, le facies delle Marne a Fucoidi e del membro di Rocchette 
poggiano stratigraficamente sia sul Calcare Massiccio che sulla Corniola, permettendo 
di ridurre notevolmente la stima di rigetto delle faglie in questione.  
- Linea Fosso di Macchie-San Salvatore. Elemento tettonico correlabile con la struttura 
descritta da Bigi et alii (2000) come Linea Macchie-Amelia, ma la cui cinematica, ad 
avviso dello scrivente, è del tutto contrastante con l’interpretazione fatta dagli Autori. 
Fig. 89: faglia diretta che rigetta la Corniola sul Calcare Massiccio lungo la strada Amerina che da Amelia conduce a Lugnano in Teverina 
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Va precisato che la faglia in questione nel settore analizzato non è affiorante, anche se la 
sua presenza può essere estrapolata su basi stratimetriche. Bigi et alii (2000) descrivono 
questo lineamento come una faglia a direzione N160-N170, immergente verso W con 
cinematica dip-slip, che ribasserebbe l’U1 (unità di tetto del sovrascorrimento di Narni) 
e il rispettivo blocco di footwall con successione rovesciata sull’U2 (blocco di letto a 
giacitura diritta). Secondo lo scrivente, la linea che borda a E lo sperone su cui è costruita 
la cittadina di Amelia è una faglia diretta NE-immergente che ribassa le facies cretaceo-
paleogeniche del membro di Rocchette fino alla Scaglia Rossa sulle facies giurassiche e 
del Cretaceo inferiore tra San Salvatore-San Giovanni e Molino delle Streghe, mentre tra 
il Fosso di Macchie e Podere Capalto ribassa sia il blocco di Calcare Massiccio (lo stesso 
su cui è costruita la città di Amelia), sia la faglia Monte Onico-Amelia-Podere Capalto 
con il relativo blocco di tetto caratterizzato dalla Corniola.  
- Linea Monte Protto-Monte Piglio (fuori carta, ma a N de I Cappuccini). Rappresenta una 
master fault che borda verso E un complesso set di strutture antitetiche e sintetiche ad 
andamento NNW-SSE, riferibile al sistema di faglie di Podere San Giacomo-L’Aspreta-
Fornole. Questa linea corre lungo tutto il versante S-occidentale della dorsale Monte 
Protto-Macchie di Ciambella con giacitura fra i 210/78° e i 230/80°, e causa il rigetto 
delle unità cretacee della Scaglia Rossa sul Calcare Massiccio (fig. 90). Interessante 
notare però come fra blocco di letto e quello di tetto si interpongano degli horses fatti di 
Corniola e di Scaglia Bianca. La stessa struttura, a Le Rote, ribassa sulle dolomie e i 
calcari marnosi della Formazione del Monte Cetona un blocco di Calcare Massiccio sul 
quale poggiano in discordanza le unità giurassiche pelagiche. 
- Linea Monte Ciambella-Monte Arnata. Struttura ad andamento sub-meridiano ed 
immersione occidentale, che in prossimità di Monte Ciambella anastomizza con una 
faglia ad andamento appenninico. Affiora molto bene nel Fosso del Molinaccio, per 
Fig. 90: contatto tettonico tra il Calcare Massiccio e le Marne a Fucoidi affiorante a Fornaci di Fornole. 
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quanto riguarda la porzione meridionale dove, mediante un piano di scorrimento 
principale di giacitura 240/65° e con indicatori cinematici dip-slip, ribassa il limite 
Corniola/Rosso Ammonitico sulla Corniola ricca in calci-torbiditi e olistoliti di Calcare 
Massiccio (fig. 91). Sulle pendici occidentali di Monte Ciambella questa struttura si 
congiunge con una faglia probabilmente precedente e ad originaria cinematica 
trascorrente, associabile alla struttura di Capitone-Il Casaletto (vedi sopra). Qui è stato 
infatti riconosciuto un horse di Calcari e marne a Posidonia tra il Calcare Massiccio di 
letto e la Corniola di tetto. A il Granaro la faglia ribassa il Rosso Ammonitico sul Calcare 
Massiccio mediante un piano ad alto angolo (210/75°), al quale si associa un’ulteriore 
elemento che ribassa la Maiolica sulla Corniola.  
- Strutture di Podere Casanova. La zona di Podere Casanova si presenta 
particolarmente complessa dal punto di vista strutturale. Infatti si riconoscono faglie ad 
andamento appenninico associate a, ma che sembrano tagliare, faglie con direzione NE-SW, 
così come strutture orientate circa E-W. In particolare, nel Fosso Fratta L’Aia affiora una 
faglia diretta che ribassa la Maiolica sul limite Corniola-equivalente/Rosso Ammonitico-
equivalente, mediante piano con giacitura a basso angolo (115/45°). Questa struttura è 
continua per almeno 0,5 km, e coinvolge una successione sottile. A Podere Casanova, invece, 
affiora una bellissima faglia diretta con la Scaglia Rossa a tetto, ribassata sul Calcare 
Fig. 91: faglia diretta affiorante nel Fosso del Molinaccio, con al tetto il limite Corniola/Rosso Ammonitico ribassato sulle facies 
calcareoclastiche della Corniola. 
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Massiccio mediante un piano con giacitura N190/55° e con indicatori cinematici puramente 
dip-slip. Questa superficie rappresenta la principal slip surface sulla quale poggiano gli strati 
cataclasati della Scaglia Rossa. Alle strutture sigmoidali e ai piani di clivaggio si associano 
croste, spesse anche 10 cm, di carbonato di calcio con tipica struttura fibrosa e a grana 
grossolana, legate presumibilmente a circolazione di fluidi idrotermali (fig. 92). Fenomeni di 
idrotermalismo non sono mai stati segnalati nella dorsale Narnese-Amerina.  
Alla descrizione delle strutture che riguardano i carbonati meso-cenozoici, va accostata anche la 
segnalazione di faglie dirette che interessano depositi pleistocenici. Infatti a Montoro Vecchio, sul 
bordo occidentale della dorsale Narnese, sono stati individuati piani di faglia (con giacitura 
240/63°) che tagliano i conglomerati fluviali del Sistema del Nera con rigetti metrici. A queste 
strutture vanno aggiunte numerose faglie dirette che dislocano i depositi sabbiosi e travertinosi 
pleistocenici, con rigetti talvolta superiori ai 2 m. A E di San Salvatore si presentano sia con piani 
ad alto angolo orientati N50, sia con piani ad angolo minore (33/49°). Faglie che interessano 
depositi pleistocenici si hanno anche a N di Amelia, lungo la strada che conduce a Podere Capalto. 
Qui sono state riconosciute strutture S-immergenti, con associati piani di Riedel antitetici. 
Evidenze comunque si rinvengono in diversi settori (e.g. Podere Paoluccio, Camerata, Podere 
Picchi) (fig. 93).
Fig. 92: piano di scivolamento principale mediante il quale la Scaglia Rossa è in contatto tettonico con il Calcare Massiccio a Case Camartana, 
Podere Casanova. 




8. Paleogeografia Mesozoica del settore Narnese-Amerino 
 
L’approccio alla cartografia geologica non solo in chiave lito-biostratigrafica, ma anche in termini 
di ricostruzione della paleogeografia e di comprensione dell’evoluzione tettono-stratigrafica del 
settore analizzato, permette di ottenere come prodotto del lavoro di campagna una carta geologico-
tematica di dettaglio (Di Bucci et alii, 1994; Galluzzo & Santantonio, 1994, 2002; Santantonio et 
alii, 1996, 2016; Di Francesco et alii, 2010; Donatelli & Tramontana, 2010, 2012, 2014; Bollati et 
alii, 2011; Fabbi, 2015; Cipriani, 2016; Paparella et alii, 2016). Questo semplicemente integrando 
ai classici metodi del rilevamento geologico le conoscenze descritte nel capitolo introduttivo, 
fondamentali per l’identificazione dell’architettura deposizionale pre-orogenica. Si tratta di un 
approccio applicabile non solo al Giurassico inferiore del dominio UMS, ma anche ad altri settori 
paleogeografici caratterizzati da un assetto ad alti e bassi intrabacinali.  
I dati stratigrafico-sedimentologici, così come quelli paleotettonici, sono stati discussi nei capitoli 
precedenti; in questo capitolo, quindi, si tenterà di ricostruire la paleogeografia giurassica dell’area 
cartografata, basandosi essenzialmente sull’analisi delle associazioni di facies (sensu Santantonio, 
1993). I vari settori paleogeografici della dorsale Narnese-Amerina verranno distinti sulla base 
della loro caratterizzazione paleogeografica. È necessario anticipare che nell’area non sono stati 
riconosciuti contesti deposizionali di top di alto strutturale, a causa dell’erosione e della tettonica, 
mentre abbondano le evidenze di terreno dei loro margini. La descrizione verrà effettuata 
spostandosi da S verso N, e da E verso W una volta sui Monti di Amelia. 
 Alto di Monte San Pancrazio-Monte Santa Croce 
Alla struttura di Monte San Pancrazio-Monte Santa Croce, comprensiva anche della zona di Narni-
Il Montello, è riferita la maggior parte degli affioramenti mesozoici caratterizzanti la dorsale 
Narnese centro-settentrionale (ad eccezione del Monte San Pellegrino del quale si parlerà in 
seguito). L’area è caratterizzata dall’esteso affioramento (circa 35 km2) di depositi retico-
hettangiani (Calcare Massiccio + Formazione del Monte Cetona) sovrapposti sulla successione 
pelagica della sinclinale di Lugnola mediante il sovrascorrimento di Narni (Calamita et alii, 1996, 
Cipriani, 2016). Proprio gli stress compressivi miocenici, ai quali poi si sono aggiunti quelli 
estensionali plio-pleistocenici, hanno quasi del tutto obliterato la paleogeografia mesozoica 
dell’area. Il tentativo di ricostruzione dell’assetto paleotettonico si è avvalso, quindi, i) del 
riconoscimento di caratteristiche evidenze stratigrafiche soprattutto nelle unità pelagiche, e ii) 
dell’interpretazione del ruolo giocato dalle strutture ereditate dal Giurassico sulle deformazioni 
neogenico-quaternarie. Questo ha portato a individuare, nel settore di Monte San Pancrazio-Monte 
Santa Croce, una zona di alto strutturale giurassico. Per la quasi totalità degli affioramenti di 
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Calcare Massiccio non sono state riconosciute evidenze dirette quali depositi di top di PCP o di 
episcarpata, oppure contatti in discordanza con le litologie bacinali. L’unico, ma fondamentale, 
elemento è rappresentato dagli affioramenti di Stifone, dove in sponda destra del fiume Nera a q. 
275 m il Calcare Massiccio presenta tracce di silicizzazione con croste e noduli di selce (fig. 94). 
Questo fenomeno, tipico dei contatti per unconformity, sarebbe da riferire al contatto tra i depositi 
peritidali hettangiani e quelli selciferi bacinali, che però non sono stati riconosciuti in affioramento 
in quanto erosi, e permette di riferire questo settore a un contesto di paleoscarpata giurassica.  
Informazioni importanti sono state ricavate dalla presenza dei litotipi triassici nei settori 
occidentali e dall’analisi delle giaciture del Calcare Massiccio. Proprio le facies retiche ci 
forniscono un vincolo importante dal punto di vista sia paleostrutturale che geodinamico. Infatti 
la Formazione del Monte Cetona caratterizza il nucleo dell’anticlinale narnese a vergenza N-
orientale, con la zona assiale e il back-limb affioranti a Schifanoia, ed è esposta in continuità 
laterale per almeno 6,5 km (da Monte Frasso a Ponte Arverino) prima di scomparire sotto la coltre 
plio-pleistocenica; lembi però affiorano proprio a Schifanoia e nelle gole del Nera, e sono stati 
riconosciuti in sondaggio a N di Montoro (Chiocchini et alii, 1987), allungando ulteriormente la 
continuità dei litotipi triassici a circa 11 km. Inoltre, in questa fascia orientata NW-SE la 
Formazione del Monte Cetona presenta la stessa elevazione sia topografica che strutturale e passa 
stratigraficamente al Calcare Massiccio. L’eccezione è rappresentata dai settori prospicenti le gole 
del Nera, dove si trova a quote topograficamente più basse e traslata verso NE di circa 1 km 
(probabilmente a causa del movimento in fuori sequenza della porzione settentrionale del 
sovrascorrimento). L’elevata estensione in direzione appenninica e la mancanza di dislocazioni in 
senso trasversale dei depositi retico-hettangiani suggerisce, quindi, il fatto che essi costituissero 
nel Giurassico un blocco omogeneo. Analizzando l’area è stato possibile riconoscere numerose 
faglie dirette SW-immergenti, alle quali si associano strutture antitetiche a generare un complesso 
sistema coniugato. Tali lineamenti mettono a contatto le unità bacinali giurassiche con le facies 
Fig. 94: affioramento di Calcare Massiccio silicizzato in prossimità di Stifone, in sponda destra del fiume Nera. 
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del Calcare Massiccio e i depositi triassici. Questo argomento verrà discusso con più dettaglio nel 
capitolo “Relazioni tra strutture ereditate dal Mesozoico e deformazioni neogenico-quaternarie”, 
ma si può qui anticipare che l’apparente paradosso di graben sprofondati 700 m (rigetto verticale 
stimabile se fosse coinvolta unicamente una successione bacinale) ma larghi solo 200 m (distanza 
misurata sul terreno tra faglie antitetiche), che genererebbe delle irreali “trincee” con pareti 
verticali, può essere risolto ipotizzando il coinvolgimento di una paleostruttura giurassica W-
immergente ruotata dal thrust di Narni. Ponendo cioè che tale rigetto verticale sia in massima parte 
ereditato. A sostegno di questa interpretazione militano proprio i noduli di selce nel Calcare 
Massiccio di Stifone.  
Una continuazione della stessa paleostruttura è stata ipotizzata in prossimità di Madonna Scoperta, 
dove si hanno in affioramento le dolomie scure del Triassico superiore a Triasina hantkeni. La 
presenza di tali depositi è nello specifico inattesa in quanto, come descritto nel capitolo sulla 
tettonica, il blocco di tetto del sovrascorrimento di Narni è caratterizzato da una monoclinale di 
Calcare Massiccio immergente a NE. Questa si segue dalle propaggini più occidentali, dove il 
Calcare Massiccio passa stratigraficamente ai termini triassici sottostanti, fino alla zona di Poggio 
le Macchie. Quindi, spostandoci in senso opposto da WSW (partendo ad esempio da Schifanoia) 
a ENE (sino ad Itieli) lungo un transetto ideale dove si trascurano le deformazioni estensionali 
plio-pleistoceniche, ci si aspetterebbe di passare dai litotipi retici alle litologie più giovani. A 
Madonna Scoperta, invece, ciò non avviene e tornano a ri-affiorare i depositi triassici. Questo può 
essere riferito o a strutture pre-orogeniche (faglia diretta giurassica), o alla presenza di un 
retroscorrimento che sollevi la Formazione del Monte Cetona sul Calcare Massiccio. Di un simile 
retroscorrimento, tuttavia, non si hanno evidenze nell’area, per cui si privilegia la prima ipotesi. 
La paleofaglia in questione, quindi, sarebbe SW-immergente e sarebbe una sintetica più interna 
rispetto all’alto di Monte San Pancrazio che doveva trovarsi più a E (attualmente) di quella trattata 
in precedenza. Tale struttura può essere apprezzata anche nella retrodeformazione della sezione 
geologica Itieli (fig. 95).  
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Non va trascurato il ruolo giocato dalle paleostrutture durante la propagazione dei thrusts. Anche 
di questo argomento si tratterà in maniera più approfondita nel capitolo “Relazioni tra strutture 
ereditate dal Mesozoico e deformazioni neogenico-quaternarie”, ma la presenza di importanti 
rampe oblique, associate al sovrascorrimento del Calcare Massiccio sulla successione di letto, può 
in diversi casi essere riferita al riutilizzo di paleoelementi ereditati dal Giurassico. Riguardo questo 
fenomeno, emblematica è la situazione di Monte Cosce (Cipriani, 2013, 2016). Qui la paleofaglia 
N-immergente dell’alto giurassico è stata parzialmente riutilizzata, in profondità, come rampa 
laterale sinistra durante la strutturazione del thrust di Monte Cosce. Non si tratta tuttavia di 
un’inversione lungo il dip della paleofaglia, poiché il suo tratto più superficiale (una paleoscarpata 
affiorante) mostra ancora ben preservati i contatti originari con le pelagiti di riempimento di 
bacino. In altre parole, il dip della rampa orogenica deve essere stato maggiore di quello della 
faglia/scarpata giurassica. Caratteri simili possono essere riconosciuti anche nella struttura di 
Monte San Pancrazio-Monte Santa Croce, dove lo svincolo destro del sovrascorrimento di Narni, 
affiorante a Monte San Pancrazio, potrebbe aver riutilizzato una paleofaglia S-immergente 
dell’ipotetico alto di Monte San Pancrazio-Monte Santa Croce; stessa cosa succederebbe a N, dove 
la rampa laterale sinistra avrebbe sfruttato una zona di debolezza (faglia/scarpata) mesozoica con 
immersione settentrionale.  
Altre informazioni si possono ricavare dall’analisi dei depositi bacinali syn- e post-rift. Questi 
caratterizzano sia il settore S-orientale del Monte San Pancrazio, che il back-limb dell’anticlinale, 
Fig. 95: retrodeformazione delle faglie dirette plio-pleistoceniche del profilo geologico di Itieli (vedi Allegato Sezioni Geologiche per 
l’originale, profilo C-C’). La retrodeformazione può essere bilanciata solo introducendo strutture giurassiche ereditate coinvolte prima 
nell’orogenesi, e poi nell’estensione post-compressione. Quello che si poteva riconoscere, quindi, era un assetto a gradini ribassati del 
margine occidentale dell’alto di Monte San Pancrazio, uno dei quali caratterizza la zona di Madonna Scoperta. 
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che il letto del sovrascorrimento di Narni, e presentano caratteri tipici di un contesto deposizionale 
bacinale ma prossimo ad un alto strutturale giurassico. Analizzando, ad esempio, le litofacies della 
Corniola, si è potuto notare come fosse caratterizzata da importanti accumuli clastici con 
megablocchi e brecce intercalate negli strati pelagici. Questo è ben visibile nella successione del 
bacino di Piano Lago-Colle Prata (Cipriani, 2013, 2016), ma anche a Poggiolo e Schifanoia, dove 
olistoliti di Calcare Massiccio di lato maggiore decametrico sono associati a calciruditi e torbiditi. 
Spostandosi a E nella successione pelagica rovesciata, a Croce San Valentino sono state censite 
decine di blocchi di calcari peritidali intercalati nella litofacies detritica della Corniola. Spesso gli 
olistoliti di Calcare Massiccio presentano, come atteso, intensa silicizzazione, ma talvolta sono 
stati riconosciuti blocchi apparentemente non silicizzati. È il caso degli affioramenti di Croce San 
Valentino e a Monte Frasso-Monte Poggiolo. La silicizzazione è strettamente collegata 
all’effettiva disponibilità di silicio in soluzione nei fluidi diagenetici, e generalmente le litofacies 
stratigraficamente più basse della Corniola non presentano selce a causa dell’estrema diluizione di 
organismi a scheletro opalino siliceo entro un intervallo stratigrafico dominato da carbonati 
risedimentati di origine neritica. Sul terreno i blocchi di Calcare Massiccio non silicizzati sono 
infatti associati a bancate, anche plurimetriche, di torbiditi carbonatiche. La presenza di olistoliti, 
così come di cunei di calcitorbiditi intercalati nelle pelagiti sono indizi tipici di successioni bacinali 
prossimali ad alti morfostrutturali giurassici.  
Anche i depositi del Giurassico medio e superiore presentano, sotto forma di caratteristiche 
variazioni di facies, evidenze dell’esistenza di un blocco di footwall di faglia giurassica nella zona. 
Lungo il fianco rovescio della sinclinale di Lugnola, si osservano facies e spessori “tipici” di un 
contesto deposizionale bacinale (circa 100 m, incluso il Rosso Ammonitico). All’interno della 
successione, però, sono stati riconosciuti alcuni elementi caratteristici, come ad esempio livelli 
nodulari ammonitiferi e a Globuligerina oxfordiana nei Calcari e Marne a Posidonia (molto ben 
affioranti lungo la strada che conduce a Colle Prata e a Vasciano, in località San Rocco, e a Croce 
San Valentino), o la comparsa di livelli nodulari nei Calcari a Saccocoma e Aptici. Questi ultimi, 
come descritto nel capitolo “Stratigrafia”, costituiscono una fascia continua lungo tutto il versante 
orientale della dorsale Narnese e si presentano di colore variabile dal rosso al biancastro. Nei livelli 
rossi è possibile riconoscere anche della selce rossa; selce che invece non è mai stata trovata nelle 
facies più chiare. Si tratta di depositi ammonitiferi, di età principalmente titonica. Livelli nodulari 
alto-giurassici all’interno di una successione bacinale sono stati ascritti, in letteratura, ad un 
contesto deposizionale o di rampa pelagica (PCP tipo 2 - Santantonio, 1994), o prossimo a margini 
di PCP, in quanto queste facies scompaiono dopo poche centinaia di metri allontanandosi dall’alto 
strutturale (Cecca et alii, 1981; Santantonio, 1993; Di Bucci et alii, 1994; Galluzzo & Santantonio, 
1994; 2002). Nel lavoro riguardante il vicino Plateau Sabino, Galluzzo & Santantonio (2002) 
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trattano anche degli affioramenti nodulari dei Calcari e marne a Posidonia e dei Calcari a 
Saccocoma e aptici di Vasciano. Gli Autori considerano la presenza di facies nodulari come 
geneticamente legata al Plateau Sabino. Suggeriscono, quindi, due interpretazioni 
paleoambientali: la prima, riconducibile a una morfologia a rampa della PCP, con le propaggini 
più occidentali riferibili proprio alle facies affioranti a Vasciano; la seconda, attribuibile a un 
contesto di scarpata-bacino, con la paleoscarpata W-dipping dell’alto sabino prossima al settore 
analizzato. Galluzzo & Santantonio (2002) ritengono la prima più conservativa e accettabile, 
sebbene lascino aperta la questione a causa della mancanza di evidenze dirette. Ad avviso dello 
scrivente lo spessore dei depositi giurassici riconosciuti e misurati a Vasciano e Sant’Urbano è 
tipico delle successioni bacinali UMS, e questo permette di escludere l’idea che si fossero deposti 
al di sopra della PCP Sabina, così come il fatto che un’ipotetica rampa si prolungasse verso W. 
Riguardo l’esistenza di un margine occidentale dell’alto Sabino, questo è molto più difficile da 
definire in quanto sarebbe sepolto sotto i depositi meso-cenozoici della sinclinale di Lugnola. 
Riferire i depositi nodulari alla paleoscarpata occidentale del Plateau Sabino implicherebbe il fatto 
che il margine arrivasse comunque in prossimità della dorsale Narnese, prolungando il top dell’alto 
strutturale al di sotto della struttura sinclinalica di Lugnola, il che è assai poco probabile. 
Si ritiene in questa sede possibile riconoscere, sulla base dei caratteri descritti in precedenza, 
l’esistenza di un alto morfostrutturale giurassico nei Monti Narnesi. Questo era bordato da 
paleoscarpate sottomarine, delle quali solo quella occidentale si rinviene, esumata, nella zona di 
Stifone (silicizzazione del Calcare Massiccio), mentre le altre sono state individuate mediante 
l’analisi dei rigetti delle strutture estensionali neogeniche. La dorsale di Narni occidentale, infatti, 
è dislocata da faglie dirette plio-pleistoceniche che mettono in contatto depositi pelagici del 
Giurassico inferiore con le facies del Triassico superiore mediante strutture antitetiche molto 
ravvicinate. Come precedentemente discusso, gli elevati rigetti, geometricamente “impossibili”, 
che ne conseguirebbero (ipotizzando il coinvolgimento di una successione tipo layer cake) 
possono essere sensibilmente ridotti e resi più realistici introducendo nella paleogeografia pre-
orogenica e pre-estensionale (Plio-Pleistocene) una paleoscarpata giurassica W-immergente, 
successivamente deformata dal thrust miocenico. Il settore di Madonna Scoperta ha permesso 
addirittura di riconoscere un sistema complesso di faglie giurassiche W-immergenti, dove si 
potevano riconoscere blocchi bordati da strutture sintetiche e che probabilmente disegnavano una 
geometria a domino. Tali margini avrebbero funto da anisotropie reologiche nelle fasi syn-
thrusting, e avrebbero nell’esempio specifico controllato lo sviluppo di rampe laterali; sarebbe 
questo il caso delle paleoscarpate sia settentrionale che meridionale dell’alto di Monte San 
Pancrazio. Al margine circa NE-immergente, infine, possono essere riferite sia la presenza dei 
depositi clastici (olistoliti di Calcare Massiccio, torbiditi carbonatiche) intercalati nella Corniola, 
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sia il passaggio laterale alle facies nodulari tipiche di zone prossimali alle paleoscarpate 
giurassiche (es. facies nodulari aaleniane e titoniche – vedi discussione precedente) caratterizzanti 
la successione al footwall del sovrascorrimento di Narni. La paleoscarpata attualmente non affiora 
in quanto probabilmente tagliata dallo stesso thrust. Contesti deposizionali bacinali sono 
riconoscibili oggi lungo tutto il perimetro della struttura (Bacino di Poggiolo-Schifanoia a SW; 
Bacino di Colle Prata a SE; Bacino di Narni-Vasciano a NE e Bacino di Madonna del Lecino a 
NW) (fig. 96). 
Le evidenze stratigrafiche e strutturali sopra-elencate hanno permesso di confermare 
l’interpretazione, seppur parziale, di Cipriani (2013) e di riconoscere nel settore di Monte San 
Pancrazio-Monte Santa Croce un alto strutturale giurassico (Alto di Monte San Pancrazio). Questo 
avrebbe un’estensione longitudinale di almeno 12 km, e una larghezza di circa 4 km, per una 
superficie totale di circa 50 km2. L’elevata estensione areale, soprattutto in senso appenninico, 
sembra essere confrontabile con quella del vicino Plateau Sabino, dove l’alto strutturale con 
andamento meridiano ha una continuità sul terreno lungo strike di almeno 17 km (Galluzzo & 
Santantonio, 2002). Tale analogia suggerisce un sistema di faglie giurassiche con direzione attuale 
circa ENE-WSW la cui spaziatura (distanza perpendicolare alla direzione ipotizzata) potrebbe 
essere stata maggiore di 12 km nel caso dell’Alto di Monte San Pancrazio, superiore quindi agli 
esempi (max. 10 km) descritti da Santantonio & Carminati (2011).  
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Fig. 96: sezioni stratigrafiche di Narni e Sant’Urbano, misurate al footwall del thrust di Narni. Presentano una successione tipicamente bacinale. 
Per la legenda dei simboli, fare riferimento all’Allegato III B - Sezioni Stratigrafiche. 
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 Sistema PCP/Bacino di Monte San Pellegrino 
Il sistema in analisi caratterizza sia la porzione più settentrionale dei Monti di Narni che l’apice S-
orientale della dorsale Amerina (fig. 97). Questi due settori sono separati dal “corridoio” plio-
quaternario di San Pellegrino-Case Morici, all’interno del quale si sono accumulati i depositi 
sabbioso-siltosi salmastri dell’Unità del Chiani-Tevere. Il substrato carbonatico è caratterizzato 
dai litotipi retico-hettangiani della Formazione del Monte Cetona e del Calcare Massiccio, e da 
una successione pelagica giurassico-paleogenica ben affiorante a Madonna del Lecino. Quello che 
si nota, sia sul versante Narnese che su quello Amerino della struttura, è il contatto in discordanza 
angolare delle facies della Corniola sui calcari di piattaforma giurassici.  
Per quanto riguarda il settore di Narni, 
l’onlap avviene mediante una 
superficie di inconformità orientata 
ENE-WSW per una lunghezza di circa 
2 km, ed è ben affiorante circa 0,5 km 
a S del Convento di San Pellegrino e in 
prossimità di Case Santa Margherita. 
Proprio in quest’ultima località 
l’unconformity si presenta con angoli 
di circa 45°, Con il Calcare Massiccio 
che presenta giacitura sub-orizzontale 
o debolmente inclinata verso SE, 
mentre gli strati della Corniola 
disegnano, per compattazione 
differenziale, un angolo di circa 35-
40°. Quest’unità si presenta sia con le 
facies calcareo-clastiche, dove sono 
stati riconosciuti anche olistoliti 
decametrici di Calcare Massiccio e 
flussotorbiditi gradate, sia con le 
litofacies micritiche, localmente riccamente fossilifere, e sia con le facies dell’Ammonitico Rosso 
domeriano. La successione giurassica a Case Santa Margherita si completa con i depositi tipici del 
Rosso Ammonitico toarciano sui quali poggia, in contatto tettonico per faglia diretta, la Maiolica.  
Differente è la situazione in prossimità della cima e lungo i versanti orientali del Monte San 
Pellegrino, fino ad arrivare a Scalelle di Sopra. Qui la Corniola poggia in discordanza angolare sul 
Fig. 97: stralcio della Carta Geologica allegata riguardante il settore di Monte San 
Pellegrino. 1) Fm. M. Cetona; 2) Calcare Massiccio; 3) Fm. Corniola; 4) 
Fm. Rosso Ammonitico; 5) Calcari e marne a Posidonia; 6) “calcari 
nodulari a filaments”; 7) Calcari Diasprigni; 8) Calcari a Saccocoma e 
aptici; 9) “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”; 10) Fm. Maiolica; 
11) Marne a Fucoidi; 12) “membro di Rocchette”; 13) Fm. Scaglia 
Bianca; 14) Fm. Scaglia Rossa; 15) Fm. Scaglia Variegata; 16) Fm. 
Scaglia Cinerea; 17) unità “Chiani-Tevere”; 18) detrito di pendio; 19) 
breccia di pendio.  
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Calcare Massiccio mediante una superficie a basso angolo (circa 5°), sulla quale non sono stati 
riconosciuti i caratteri sedimentologico-diagenetici tipici delle zone di margine, come la 
silicizzazione del Calcare Massiccio o depositi di episcarpata. La differenza principale con il 
settore di Case Santa Margherita riguarda i depositi pelagici. In particolare, a q. 390 m a S del 
Convento di San Pellegrino, sono stati riconosciuti depositi ben stratificati e nodulari rosa-arancio, 
dei wackestone fossiliferi a spicole di spugna, radiolari, ammoniti e crinoidi, con uno spessore di 
circa 25 m. Data anche la totale mancanza di selce, questi depositi condensati ricordano (se non 
fosse per il relativamente elevato spessore) la Corniola-equivalente, e sono stati riferiti ai “calcari 
a spicole di spugna e crinoidi”. Dopo circa 3 metri di copertura vegetale la successione passa a 
facies nodulari arancio-nocciola a bivalvi a “guscio sottile”, con numerosi embrioni di ammoniti 
e foraminiferi bentonici cui, dopo circa una decina di metri, si associa Globuligerina oxfordiana. 
Anche in questo caso non sono state riconosciute tracce di selce, e tali depositi appaiono quindi 
simili ai “calcari nodulari a filaments”. Fra i depositi pliensbachiani e quelli aaleniano-bajociani 
non sono state riconosciute le litofacies del Rosso Ammonitico. Anche considerando una fascia di 
copertura ed alterazione, quand’anche presente tale unità non potrebbe avere spessore maggiore 
di 3 m (fig. 98).  
Le facies mostrano variazioni sia nella composizione che negli spessori, spostandosi in dip-section 
a Scalelle di Sopra, 0,5 km a S della zona precedentemente descritta. Qui affiora una successione 
che dal Giurassico Inferiore sommitale si protrae fino al Cretaceo Inferiore, misurata per un totale 
di 76 m; di questi, 49,5 m sono riferibili a depositi giurassici (fig. 98). Sebbene non affiori la 
Corniola, nell’area affiora il Rosso Ammonitico, con i caratteri tipici e con lo spessore di almeno 
4,1 m. Si passa poi verso l’alto ai depositi dapprima pseudo-nodulari rossi e verdastri, e poi 
selciferi dei Calcari e marne a Posidonia. Frequenti sono i livelli particolarmente ricchi in bivalvi 
a “guscio sottile”, talvolta a formare delle vere e proprie “lumachelle” e con valve iso-orientate. 
In questa sezione non sono stati riconosciuti livelli a Globuligerina oxfordiana. Con la scomparsa 
dei bivalvi a guscio sottile dopo 23,8 m si ha il passaggio stratigrafico ai Calcari Diasprigni, che 
però, dopo appena 3,4 m, vengono a loro volta sostituiti da depositi dapprima sabbiosi e poi 
nodulari a Saccocoma. In questi si ha la completa scomparsa della selce, mentre compaiono livelli 
rossi estremamente fossiliferi, con aptici e ammoniti anche di dimensioni decimetriche. Frequenti 
sono le superfici di hard-ground, distribuite principalmente nei livelli basali. Lo spessore di queste 
facies è di circa 18 m, e vi si osservano similitudini col Bugarone superiore. Caratteri simili nella 
formazione a Saccocoma ed aptici sono stati menzionati da Cecca et alii (1990) e da Galluzzo & 
Santantonio (1994) in successioni bacinali marchigiane in onlap su paleoscarpate a Pieia (PCP di 
Monte Nerone) e attorno alla PCP di Colle Foglia-Colle Tordina-M. Sassone (Monti della Rossa). 
La sezione termina con la Maiolica, con livelli dolomitizzati e fossiliferi (fig. 99). 
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Fig. 98: sezioni stratigrafiche di Monte San Pellegrino e Scalelle di Sopra dove si può notare l’evidente variazione di facies e spessori in una 
distanza di circa 0,5 km. Per la legenda dei simboli, fare riferimento all’Allegato III B - Sezioni Stratigrafiche. 
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Le differenze tra la successione di Scalelle di Sopra e quella del Convento di San Pellegrino è 
marcata soprattutto dall’eteropia di facies tra i depositi con facies condensate nella porzione più 
settentrionale della struttura e le litologie riccamente selcifere affioranti a Scalelle di Sopra e 
Madonna del Lecino. Queste ultime, in conclusione, presentano localmente, e con spessore 
maggiorato, alcuni caratteri tipici delle successioni di alto ma nell’ambito di successioni bacinali 
prossimali ad una zona di alto.  
Riguardo il settore Amerino, si può notare una situazione analoga a quella descritta in precedenza, 
con il contatto stratigrafico inconforme tra Corniola e Calcare Massiccio mediante una superficie 
di onlap orientata circa SW-NE. L’appoggio delle pelagiti sui calcari di piattaforma hettangiani è 
marcata dall’evidente discordanza angolare, variabile fra i 25 e i 50°. Le facies della Corniola 
formano, inoltre, una sinclinale deposizionale riconducibile al fenomeno della compattazione 
differenziale tra i depositi pelagici e la paleoscarpata mesozoica (Carminati & Santantonio, 2005), 
argomento che sarà discusso quando si tratterà del settore di Monte Arnata. Analizzando il bedding 
Fig. 99: line drawing della sezione di Scalelle di Sopra. 
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delle pelagiti, si può notare come in prossimità del contatto con il Calcare Massiccio esse varino 
repentinamente di inclinazione. Questo potrebbe essere legato al fatto che poggiano su irregolarità 
morfologiche della paleoscarpata, ad esempio nicchie di distacco di grossi blocchi. Fenomeni di 
rock-fall sono del resto ampiamente documentati nella successione bacinale di Monte Arnata, con 
olistoliti di Calcare Massiccio e numerosi livelli di brecce intercalati nelle micriti a spicole di 
spugna e radiolari. Questi depositi caratterizzano soprattutto le quote topograficamente più basse 
dei versanti di Monte Arnata, mentre in corrispondenza della sella di q. 495 m, affiorano le 
litofacies micritiche di top della Corniola.  
I rigetti delle faglie dirette plio-pleistoceniche possono essere correttamente stimati nelle zone in 
cui è chiaro il loro rapporto con le faglie giurassiche. Come accennato precedentemente, si 
ottengono in tal modo rigetti di gran lunga inferiori rispetto a quelli ricavabili mediante semplici 
modelli tipo layer-cake, in quanto parte del rigetto attuale è evidentemente ereditato dal 
Giurassico. Una volta assodato ciò, diviene possibile compiere il ragionamento inverso, cioè 
ipotizzare in base all’analisi strutturale delle faglie plio-pleistoceniche l’esistenza ed il rigetto di 
paleofaglie (vedi caso di Monte San Pancrazio). Anche il settore prossimo alla cava di San 
Pellegrino ne costituisce un esempio. Analizzando lungo strike la faglia di Monte Arnata, si può 
notare che all’inizio dell’impluvio di Fosso del Molinaccio la faglia diretta ribassa il Rosso 
Ammonitico sulla Corniola con litofacies detritica. Per questa zona è stato calcolato un rigetto non 
superiore ai 180 m. Spostandosi sempre lungo lo strike della faglia verso SSE, in prossimità dello 
sperone morfologico di q. 470 m il Rosso Ammonitico è a contatto con il Calcare Massiccio. 
Questo implicherebbe una variazione laterale del rigetto, in meno di poche centinaia di metri, di 
almeno 300 m (per un totale di circa 450 m di displacement), il che è irrealistico. Questo dato può 
essere corretto se si attribuisce tale Calcare Massiccio ad un blocco di footwall giurassico, che 
nella zona era effettivamente presente, delimitato da una paleofaglia circa SW-immergente.  
Riassumendo le considerazioni fatte in precedenza, si può dire che il Calcare Massiccio di Monte 
San Pellegrino rappresenti un blocco di footwall di faglie giurassiche, il cui top però (superficie di 
annegamento e successione condensata) non è preservato a causa dell’erosione attuale. Sono però 
ben preservati i margini, con una scarpata NW-immergente sulla quale poggiano in unconformity 
le pelagiti della Corniola. Quella immergente a SW, geologicamente “necessaria” data la presenza 
di una successione bacinale, non è stata riconosciuta direttamente in affioramento per l’azione di 
faglie dirette plio-pleistoceniche, ma si può evidenziare retrodeformando i rigetti delle strutture 
estensionali. Complessa è invece la situazione del margine S-orientale. Qui sono stati riconosciuti 
depositi giurassici poggianti in onlap sul Calcare Massiccio. Facies condensate passano 
lateralmente a depositi con caratteri sedimentologici tipicamente bacinali, seppur sottili (vedi 
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esempi precedenti). Dal punto di vista genetico, i litosomi condensati potrebbero essersi deposti 
sul top di un piccolo gradino ribassato del margine; questo è stato suggerito dalla giacitura del 
Calcare Massiccio, che a E del Convento di San Pellegrino immerge verso i quadranti S-occidentali 
come la successione pelagica qui rivedi tu in base a quanto detto ieri. Blocco basculato di Calcare 
Massiccio che presenterebbe un’immersione verso SW, e quindi perpendicolare a quella della 
scarpata principale, ma che permetterebbe di conciliare: Una morfologia articolata della scarpata, 
ad esempio la presenza di un golfo legato a fenomeni di crollo, potrebbe essere un’interpretazione 
per spiegare: i) i bassi angoli di unconformity tra la Corniola-equivalente e il Calcare Massiccio in 
questo settore, in quanto poggianti su una superficie deposizionale poco inclinata; ii) la chiusura a 
pinch out verso N delle unità giurassiche, in quanto proprio nei quadranti settentrionali si avrebbe 
la zona di cresta del blocco tiltato; iii) l’esiguo spessore delle unità bacinali, da riferire al fatto che 
costituiscono cuneo di onlap sull’alto morfostrutturale; iv) la presenza di facies tipiche di rampa 
pelagica o di contesti deposizionali prossimi a paleoscarpate giurassiche (i.e. facies nodulari, 
fenomeni di risedimentazione). Contesti deposizionali simili sono stati descritti da Bice & Stewart 
(1985) sui Monti Sibillini, o da Cannata (2007) sui Monti Martani, o ancora da Galluzzo & 
Santantonio (2002) sui Monti Sabini.  
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 Struttura di Fornole-Monte Arnata 
L’importante nucleo di Calcare Massiccio che caratterizza la fascia orientata SW-NE, e che da 
Fornole arriva fino a Santo Moro, può in base ad evidenze indirette essere riferito ad un alto 
strutturale.  
Sulla falsariga di quanto descritto per il Monte San Pancrazio-Monte Santa Croce, anche il settore 
di Monte Arnata presenta alla base della successione depositi del Triassico superiore. La 
Formazione del Monte Cetona a Podere San Pellegrino (pendici orientali del Monte Arnata) è alla 
stessa quota sia nella struttura di M. Arnata che nel settore di Case Morici, nonostante l’esistenza 
di faglie successive. Questo nonostante il fatto che tra i due settori sia interposta una fascia larga 
circa 1 km di pelagiti riferibili alla Corniola, e che i depositi triassici siano in parte traslati dal 
lineamento trascorrente destro di Monte Ciambella. In un transetto che da Monte Arnata arriva a 
Monte San Pellegrino (fig. 100), in sezione strike rispetto alle direzioni delle deformazioni 
neogeniche (NNW-SSE), si può notare come dai depositi del Triassico superiore e del Giurassico 
inferiore si passi alle pelagiti della Corniola a di nuovo ai depositi retici in meno di 1 km, senza 
apparente disturbo tettonico cenozoico almeno per quanto riguarda il settore di Monte San 
Pellegrino. Questo fornisce indicazioni su quella che poteva essere la situazione paleotettonica nel 
Giurassico inferiore dell’area, dove la successione pelagica andava a caratterizzare un settore di 
basso strutturale, mentre i calcari di piattaforma andavano a caratterizzare due distinti horsts.  
Inoltre, I depositi bacinali riferiti al Bacino di Monte Arnata presentano giaciture che, spostandosi 
da N verso S, inizialmente si dispongono S- e SE-immergenti, e poi diventano immergenti verso 
NW in prossimità di Monte San Pellegrino. Queste descrivono quindi una geometria sinforme con 
zona assiale coincidente con la sella di q. 500 m fra Monte Arnata e la cava di San Pellegrino. 
Nell’area, però, non sono state riconosciute evidenti strutture deformative neogenico-quaternarie 
Fig. 100: profilo geologico tra Monte Arnata e Monte San Pellegrino, dove si può apprezzare la confrontabile elevazione topografica e (paleo-
)strutturale dei depositi triassici alla base delle successioni di alto strutturale giurassico. ADB) Anidriti di Burano; CET) Fm. del M. 
Cetona; CMA) Calcare Massiccio; CMC) “calcare massiccio C”; COR) Fm della Corniola; RSA) Fm. del Rosso Ammonitico; CNF) 











tali da poter generare una struttura sinclinalica a così ampio raggio. Inoltre l’asse della piega 
presenta direzione circa NE-SW, parallela quindi alla direzione dei margini giurassici. Questo ha 
portato lo scrivente a ritenere che la sinclinale di Monte Arnata sia da riferire, come descritto nel 
paragrafo precedente, agli effetti della compattazione differenziale causa l’inconformità tra 
pelagiti e alti giurassici, piuttosto che alle deformazioni orogeniche e post-orogeniche. Il Bacino 
di Monte Arnata evolve verso SW a depositi che dal Giurassico medio arrivano fino al Cretaceo 
superiore (vedi paragrafo successivo).  
Il Calcare Massiccio di Monte Arnata è bordato da strutture orientate circa SW-NE, che 
rappresenterebbero svincoli laterali delle fasi deformative orogeniche, in analogia con quanto 
osservabile in altri settori dei Monti Narnesi-Amerini, e che presentano direzioni coincidenti con 
altri margini descritti nella zona (e.g. alto di Monte San Pellegrino e di Monte Santa Croce). Questo 
permetterebbe di riconoscere, anche per le strutture di Monte Arnata, il ruolo dei margini giurassici 
nelle dislocazioni cenozoiche. In particolare, la struttura S-orientale presenta tracce di cinematica 
strike slip (Linea San Silvestro-Podere San Pellegrino), ma localmente sono ancora preservati al 
footwall della faglia caratteri tipici di zone di paleoscarpata. È il caso di località Cerreto, dove il 
Calcare Massiccio si presenta fortemente silicizzato, con noduli e croste necessariamente legate al 
contatto con le pelagiti giurassiche (fig. 101). Pelagiti che, però, non sono affioranti in quanto 
erose e coperte da un’estesa coltre di terre rosse.  
In sintesi, anche nella zona di Monte Arnata è 
stato ipotizzato un contesto di alto 
morfostrutturale giurassico, con margini 
orientati circa NE-SW. A conferma di questo si 
hanno i tipici caratteri diagenetici di zone di 
paleoscarpata mesozoica, preservati 
dall’erosione e dalla tettonica, che costituisco 
un’evidenza diretta di un contesto di margine di 
bacino giurassico. 
  
Fig. 101: affioramento di Calcare Massiccio silicizzato in località 
Cerreto, con croste e noduli centimetrici di selce. 
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 Settore di Podere Casanova 
Il settore di Podere Casanova rappresenta, dal punto di vista stratigrafico, una delle zone più 
intriganti dell’area analizzata. Questo è caratterizzato da tre aree di affioramento principali: quella 
di Podere Casanova s.s., quella di Fosso del Molinaccio e quella di Fosso Fratta L’Aia. Il tutto è 
circoscritto in meno di 1 km2, e, data l’elevata complessità stratigrafico-strutturale, è stato 
necessario condurre un rilevamento in scala 1:5.000 (fig. 102).  
- Podere Casanova s.s. 
A questa zona vanno riferiti gli affioramenti 
mesozoici sia in prossimità del casale, sia 
quelli dello sperone morfologico delimitati 
dalle due incisioni fluviali precedentemente 
citate. Al casale di Podere Casanova affiora il 
contatto tettonico tra il Calcare Massiccio e le 
facies di tetto della Corniola, con forti indizi 
di condensazione. Il contatto tettonico è stato 
riferito a un sovrascorrimento, sebbene 
parzialmente riutilizzato dalle faglie dirette 
plio-pleistoceniche SW-immergenti. Molto 
più interessante dal punto di vista 
stratigrafico, invece, è il settore N-orientale. 
Qui affiorano le litofacies del Calcare 
Massiccio, quelle nodulari e fossilifere che 
richiamano il Gruppo del Bugarone (ma con 
spessori notevolmente superiori a qualsiasi 
PCP) fino alla Maiolica, il tutto 
all’hangingwall di un sovrascorrimento che 
ne causa la sovrapposizione sui depositi del 
Cretaceo superiore (fig. 103). Il Calcare 
Massiccio affiora con le facies tipiche, con cicli peritidali, e ha giacitura 30/24°. Da q. 410 m fino 
a q. 425 m presenta, però, un contatto stratigrafico con pelagiti estremamente condensate e con 
immersioni verso NNE di 30-35°. Questo avviene mediante una superficie di unconformity che 
attualmente immerge verso SSW di circa 65° e che disegna, con le giaciture delle pelagiti che 
poggiano su di essa, un angolo di quasi 80° (fig. 104). Immersioni opposte tra paleoscarpata e gli 
strati che poggiano su di essa sono il risultato di una rotazione del margine, con conseguente 
contropendenza, causata in questo caso dalla formazione dell’anticlinale di tetto del 
Fig. 102: stralcio della Carta Geologica riguardante il settore di Podere 
Casanova. 1) Calcare Massiccio; 2) Fm. Corniola; 3) “calcari 
a spicole di spugna e crinoidi”; 4) Fm. Rosso Ammonitico; 5) 
Calcari e marne a Posidonia; 6) “calcari nodulari a filaments”; 
7) Calcari Diasprigni; 8) Calcari a Saccocoma e aptici; 9) 
“calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”; 10) Fm. Maiolica; 
11) Marne a Fucoidi; 12) Fm. Scaglia Bianca; 13) Fm. Scaglia 
Rossa; 14) unità “Chiani-Tevere”; 15) detrito di pendio; 16) 
breccia di pendio; 17) coltre eluvio-colluviale.  
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sovrascorrimento. Retrodeformando gli effetti della compressione miocenica si può riconoscere, 
però, una superficie ad altissimo angolo NNE-immergente o addirittura sub-verticale. Allo stesso 
tempo la giacitura del Calcare Massiccio risulterebbe immergente verso SW di circa 10°. 
Fig. 103: sezione stratigrafica di Podere Casanova, con un dettaglio del contatto inconforme tra le facies del Calcare Massiccio e le pelagiti del 
Pliensbachiano. Per la legenda dei simboli, fare riferimento all’Allegato III B - Sezioni Stratigrafiche. 
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Il fatto che il contatto tra i calcari peritidali hettangiani e i depositi condensati sia puramente 
stratigrafico è testimoniato dalla panoramica della sezione sottile presentata di seguito (campione 
AC791 - fig. 105). I depositi del Calcare Massiccio, con grainstones/rudstones-to-packstones 
bioclastici a peloidi, oncoidi, grossi noduli algali (Lithocodium aggregatum) ed echinodermi, 
passano alle micriti pelagiche mediante una superficie erosiva netta, con tracce di bioerosione ad 
opera probabilmente di spugne. Una caratteristica di questo campione è la presenza di strutture 
microbiali ossidate, riferibili a lamine stromatolitiche tipo Frutexites. Lo spessore massimo di 
questa patina stromatolitica è di circa 1,8 cm e localmente tende a chiudere a zero, causando il 
contatto diretto tra il Calcare Massiccio e le pelagiti condensate. Le lamine stromatolitiche sono 
micrometriche e generano inizialmente strutture tipo LLH [Laterally Linked Hemispheroids - 
Logan et alii (1964)], mentre poi evolvono in colonne larghe da 1 a 2 mm, a volte sub-
millimetriche, localmente con spazi riempiti dalla micrite delle pelagiti ma talvolta coalescenti 
[strutture SH: Stacked Hemispheroids - Logan et alii (1964)]. Il risultato è una crosta stromatolitica 
ferro-manganesifera con struttura combinata LLH-SH che, allontanandosi dalla parete di Calcare 
Massiccio, tende a perdere i caratteri di ossidazione e ad assumere aspetto micro-cristallino, con 
colonne di dimensioni sub-millimetriche. Frutexites colonizza non solo la paleoscarpata di Calcare 
Massiccio, ma anche litoclasti pelagici fra i quali sono state riconosciute le facies del calcare 
massiccio B. Queste si presentano in clasti a bordo irregolare e spigoloso, a indicare parziale 
diagenizzazione del deposito, e con tessiture wackestone-packstone bioclastici, dove a micro-
oncoidi e peloidi si associa una componente organica rappresentata da abbondanti foraminiferi 
bentonici (Agerina martana, Involutina liassica, Spirillina sp., Lenticulina sp., Lingulina sp., 
Lagenidae, Trocholina conica, Ophtalmidium sp., Dentalina sp., Globochaete alpina), articoli di 
Fig. 104: contatto stratigrafico tra Calcare Massiccio e le pelagiti condensate del membro dei “calcari a spicole di spugna e crinoidi”. Questo 
contatto avviene mediante una paleoscarpata attualmente immergente verso SW ma che originariamente doveva avere un’immersione 
verso i quadranti nord-orientali. Podere Casanova. 
226 
  
Fig. 105: panoramica della sezione sottile con il contatto stratigrafico tra le facies del Calcare Massiccio e le pelagiti pliensbachiane. Il campione 
è caratterizzato anche da strutture microbiali ossidate riferite a Frutexites sp. che marcano, oltre al contatto inconforme, anche fasi di 
non deposizione. L’alto stratigrafico è verso sinistra. Campione AC 791, Podere Casanova. 
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crinoidi con evidenti tracce di bioerosione legata all'attività di organismi endolitici, piccoli 
gasteropodi e brachiopodi, frammenti di molluschi non determinabili, ostracodi, rare spicole di 
spugna, Tubiphytes sp., radiolari ed embrioni di ammoniti. Ai clasti di calcare massiccio B si 
associano anche i depositi della Corniola-equivalente, con componente bioclastica molto simile a 
quella precedentemente descritta, ma con la totale mancanza di granuli rivestiti, il che è il 
principale elemento di distinzione (Marino & Santantonio, 2010). I depositi della Corniola-
equivalente sembrano essere parzialmente inglobati nella concrezione microbiale. Il campione è 
inoltre attraversato da piccoli filoni sedimentari con giacitura sia verticale che sub-orizzontale; 
questi presentano pareti ricristallizzate da calcite fibroso-raggiata a indicare condizioni beanti delle 
fratture, che furono infine riempite da sedimenti micritici sterili.  
Allargando il campo di investigazione dalla microscala alla scala dell’affioramento, si può notare 
come sul Calcare Massiccio poggino in discordanza angolare sia depositi tipo calcare massiccio 
B, sotto forma di plaghe discontinue e interpretati come depositi di episcarpata, sia facies tipo-
Corniola, ma estremamente condensate (“calcari a spicole di spugna e crinoidi”), i “calcari 
nodulari a filaments” e la Maiolica. Localmente i depositi pliensbachiani e aaleniano-bajociani 
poggiano a loro volta in discordanza angolare anche sui depositi di episcarpata (fig. 106).  
  
Fig. 106: contatto inconforme tra le pelagiti del Giurassico inferiore e medio sui calcari hettangiani del Calcare Massiccio. Numerosi contatti 
discordanti sono riconoscibili anche tra le pelagiti, in quanto alcune di queste rappresentano depositi di episcarpata. Podere Casanova. 
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La successione post-Calcare Massiccio misurata è spessa circa 25 m, e sono stati riconosciuti: a) 
9,1 m di calcari micritici pseudonodulari a spicole di spugna e radiolari (“calcari nodulari a 
filaments”); b) 0,6 m di depositi fortemente nodulari ma molto calcarei, arancioni, estremamente 
ammonitiferi e ricchi in bivalvi a guscio sottile, attribuiti ai “calcari nodulari ad ammoniti” ; c) 
circa 11 m di strati nodulari ricchi in bivalvi a guscio sottile e Globuligerina oxfordiana (“calcari 
nodulari a filaments”) (fig. 107); d) almeno 5 m di micriti biancastre in facies tipo-Maiolica, 
fortemente dolomitizzate e anche fossilifere, con floatstones a isocrinidi (vedi capitolo 
“Stratigrafia” per maggiori dettagli). Questa poggia direttamente sui depositi bajociani a 
globuligerinidi mediante una angular unconformity di circa 15°, e in sezione sottile lo strato più 
antico campionabile presenta un’associazione a calpionellidi del Berriasiano inferiore (Zona a 
Calpionella, Sottozona a Elliptica – Lakova & Petrova, 2013). Il contatto fra i depositi del 
Bajociano inferiore e quelli del Berriasiano inferiore marca un gap stratigrafico di circa 26 m.y., e 
potrebbe essere ricondotto al fenomeno della compattazione differenziale delle pelagiti in onlap 
sul margine. Questa avrebbe comportato la formazione di una drag fold non-tettonica, con 
creazione di uno slope secondario avente un’inclinazione tale da non essere deposizionale.  
Discordanze angolari e chiusura “a zero” di alcune unità litostratigrafiche entro il cuneo di pinch-
out delle successioni bacinali, interpretate come legate a compattazione, sono state descritte da 
Santantonio et alii (1996) in corrispondenza delle paleoscarpata di Valle del Vernino (Marche, 
Monti della Rossa). 
A q. 425 m la stessa Maiolica poggia in discordanza angolare direttamente sul Calcare Massiccio, 
come sottolineato dall’evidente silicizzazione (fig. 108), e presenta anche una breccia a blocchi 
eterometrici di Calcare Massiccio silicizzati, e a facies del Gruppo del Bugarone. Purtroppo 
l’affioramento non ha continuità laterale a causa della copertura dei depositi pleistocenici e della 
coltre eluvio-colluviale, per cui non è stato possibile fare ulteriori considerazioni sia dal punto di 
vista stratimetrico che stratigrafico.  
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Fig. 107: affioramento dei depositi giurassici di Podere Casanova, con i sottilissimi depositi toarciani, estremamente nodulari, che passano ai 
depositi aaleniani e bajociani ricchi in globuligerinidi. 
 
Fig. 108: affioramento di Calcare Massiccio con croste e noduli di selce di Podere Casanova, con silicizzazione legata al contatto stratigrafico 
tra i calcari peritidali hettangiani e la Maiolica. 
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- Fosso Fratta L’Aia 
Questo settore è caratterizzato da litotipi giurassici geneticamente legati, a parere dello scrivente, 
all’alto di Fornole-Monte Arnata, ma si è deciso di analizzarli con l’area di Podere Casanova in 
quanto strettamente correlabili con la successione precedentemente descritta. Escludendo i calcari 
hettangiani del Calcare Massiccio riferibili alla struttura di Fornole-Monte Arnata, le pelagiti più 
antiche affioranti in questa zona sono caratterizzate da facies calcareo-clastiche, ricche in torbiditi 
carbonatiche e brecce a clasti di Calcare Massiccio, intercalate in micriti selcifere a spicole di 
spugna e radiolari, riferibili alla Corniola bacinale. A queste seguono circa 30 m di encriniti 
arancio-nocciola, con articoli di crinoidi e calici di dimensioni anche centimetriche, e micriti a 
spicole di spugna, radiolari e ammoniti, senza selce, riferibili alle facies condensate della parte alta 
della Corniola. In continuità stratigrafica si hanno le facies estremamente dolomitizzate del Rosso 
Ammonitico, per uno spessore di circa 2 m (a differenza dei 0,6 m di Podere Casanova). Nella 
sezione sono stati misurati almeno 25 m di depositi nodulari ricchi in posidoniidi e globuligerinidi 
simili al Bugarone inferiore ma facenti parte di una successione bacinale, ma non affiora il tetto 
dell’unità a causa delle faglie dirette plio-pleistoceniche. La successione riprende con circa 28 m 
di depositi del Giurassico superiore (Calcari a Saccocoma e aptici che passano ai “calcari nodulari 
ad aptici e Saccocoma”) e 29 m di facies tipo-Maiolica (fig. 109).  
Un carattere assolutamente peculiare di Fosso Fratta L'Aia è il contatto stratigrafico tra le facies 
“tipo Bugarone inferiore” (Calcari e Marne a Posidonia) e quelle condensate della Corniola 
riconosciuto a q. 420 m in destra idrografica (fig. 110). Questo avviene mediante una superficie di 
unconformity con direzione circa N30, e si presenta con il contatto tra facies a crinoidi, brachiopodi 
e spicole di spugna e depositi ricchi in bivalvi “a guscio sottile”. Brecce a litoclasti spigolosi di 
micriti ad ammoniti, spicole di spugna, radiolari e Agerina martana (facies tipo Corniola-
equivalente), dispersi in una matrice con abbondanti posidoniidi, così come i numerosi filoni 
sedimentari con micriti a thin-shelled bivalves che interessano la Corniola, possono essere 
geneticamente riferiti allo stesso fenomeno che ha portato al contatto inconforme. Fenomeno 
ascrivibile a una fase di instabilità gravitativa e/o a tettonica sin-sedimentaria che può aver causato 
la formazione di una superficie di scivolamento (e.g. nicchia di distacco di uno slump), sulla quale 
si sono poi appoggiate le facies del Bugarone inferiore. Non è escluso tuttavia, come nell’esempio 
precedente, il ruolo della compattazione differenziale nella formazione di uno slope secondario 
sovra-tiltato e conseguentemente soggetto al distacco di materiali, in quanto la direzione della 
superficie di inconformità è sub-parallela a quella del margine SE-immergente dell’alto di Fornole-
Monte Arnata, e questa successione ne andava a costituire il cuneo di onlap poggiante sulla 




Fig. 109: sezioni stratigrafiche di Fosso Fratta L’Aia. Per la legenda dei simboli, fare riferimento all’Allegato III A - Sezioni Stratigrafiche. 
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Spettacolari sono le calcareniti laminate ricche in articoli e calici di Saccocoma sp. Le evidenti 
strutture sedimentarie hanno permesso di fare delle considerazioni riguardo le direzioni di flusso 
delle torbiditi carbonatiche. Sono ben preservate, infatti, laminazioni da piano-parallele a 
incrociate a basso angolo e strutture erosive tipo grooves; queste indicano direzioni di movimento 
WSW-ENE (in coordinate attuali) verso settori depocentrali nei quadranti N-orientali. Questa 
informazione permette di riconoscere, quindi, come una delle possibili aree-sorgente del materiale 
calci-torbiditico l’attuale settore di Podere Casanova. Anche sulla base di quanto descritto nel 
sotto-paragrafo precedente, gli affioramenti mesozoici di Podere Casanova andavano a 
caratterizzare una zona topograficamente rilevata, e la presenza di uno slope instabile avrebbe 
potuto innescare la risedimentazione dei depositi ricchi in Saccocoma, che mancano nella 
successione prossimale descritta in precedenza (unconformity Calcare e Marne a 
Posidonia/Maiolica). 
Tornando a Fosso Fratta L’Aia, dopo circa 10 m le facies encrinitiche vengono sostituite da 
depositi nodulari riccamente fossiliferi e con frequenti hard-ground (circa 17 m), prima di passare 
a facies tipo-Maiolica.  
  
Fig. 110: contatto stratigrafico inconforme tra i depositi pliensbachiani e quelli aaleniano-bajociani. 
 
233 
- Fosso del Molinaccio 
La situazione a Fosso del Molinaccio si presenta completamente differente rispetto ai settori 
precedentemente descritti, distanti circa 0,5 km. Già nella Corniola si può apprezzare un evidente 
incremento nel contenuto in selce, riconoscibile anche al tetto dell’unità, così come la comparsa e 
l’ispessimento verso E dell’Ammonitico Rosso domeriano. Un’ulteriore indizio riguardo il fatto 
che il contesto deposizionale di Fosso del Molinaccio fosse del tutto differente rispetto a Podere 
Casanova e a Fosso Fratta L’Aia, è dato dalla comparsa di facies tipo-Marne del Monte Serrone e 
il passaggio a depositi del Rosso Ammonitico con i caratteri tipicamente bacinali.  
La presenza di importanti lineamenti estensionali riferibili al sistema di faglie di Monte Ciambella-
Monte Arnata interrompe la continuità laterale delle unità, ma quello che si può riconoscere dalla 
destra alla sinistra idrografica è un’eteropia di facies da quelle “tipo Bugarone inferiore” ai tipici 
Calcari e marne a Posidonia, marcato da un forte incremento nel contenuto in selce. Stesso discorso 
vale per i depositi del Giurassico superiore che, spostandosi da W verso E, marcano alla base la 
comparsa di facies calcarenitiche a Saccocoma, selcifere (Calcari a Saccocoma e aptici), mentre il 
tetto diventa nodulare e ammonitifero (“calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”). Inoltre 
compaiono radiolariti dalla tipica geometria a “pinch and swell”, riferibili ai Calcari Diasprigni, 
con spessore fino a 1,5 m, interposte tra i Calcari e marne a Posidonia e i Calcari a Saccocoma e 
aptici. Tutti questi depositi sono ribassati, mediante un set di faglie circa W-immergente, sul 
Calcare Massiccio dell’alto strutturale di Monte San Pellegrino (fig. 111).  
Riassumendo quanto detto in precedenza, nel settore in analisi nel Giurassico si poteva riconoscere 
una zona topograficamente rilevata coincidente con Podere Casanova. Qui, su un blocco di Calcare 
Massiccio andavano a poggiare in discordanza angolare facies nodulari che erano l’equivalente 
prossimale delle unità bacinali. L’ unconformity ha giacitura sub-verticale, descrivendo un 
margine non deposizionale colonizzato dal microproblematicum Frutexites sp. La struttura 
microbiale, abbastanza frequente nel record geologico in contesti deposizionali bacinali soggetti a 
fasi di condensazione (e.g. Böhm & Brachert, 1993; Martire, 1996; Bertok & Martire, 2009), 
indica lunghi periodi di esposizione sottomarina dell’interfaccia acqua-sedimento. Le fasi di non 
deposizione sono evidenziate anche dalla presenza della glauconite e di ossidi ferro-manganesiferi 
nelle croste stromatolitiche. Spostandosi da Podere Casanova verso N, a Fosso Fratta L’Aia, si 
rinvengono ancora facies nodulari, ma diventano abbondanti le evidenze di flussi gravitativi, con 
depositi laminati e gradati sia nella Corniola, che nei Calcari e Marne a Posidonia, che nei Calcari 
a Saccocoma e aptici.  
Spostandosi verso le zone depocentrali (Fosso del Molinaccio), muovendosi da W verso E e NE 
si passa gradualmente da sedimenti prevalentemente condensati a facies con caratteri tipicamente  
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Fig. 111: sezioni stratigrafiche di Fosso del Molinaccio. Per la legenda dei simboli, fare riferimento all’Allegato III A- Sezioni Stratigrafiche. 
235 
bacinali. Questo è evidenziato soprattutto dalla graduale comparsa della selce, così come dalla 
comparsa di un cuneo di Calcari Diasprigni, disegnando un prisma che si ispessisce verso ENE 
(fig. 112).  
Fig. 112: correlazione delle sezioni stratigrafiche misurate nell’area di Podere Casanova. Si può apprezzare il cuneo sedimentario dei depositi 
giurassici  che si assottiglia spostandosi da N/NE verso S/SW.  
SW NE 
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Viene qui ipotizzato che gli affioramenti di Calcare Massiccio possano essere riferiti ad un grosso 
olistolite, staccatosi dal margine di un alto morfostrutturale (o PCP di Fornole-Monte Arnata o 
PCP di Monte San Pellegrino). Risedimentato nella Corniola, grazie alle sue importanti dimensioni 
potrebbe aver agito da alto morfologico persistente, inducendo variazioni di facies e geometrie 
(rastremazione delle unità bacinali, associato allo sviluppo di facies nodulari condensate) simili a 
quelle osservabili in prossimità delle PCP. L’olistolite, avente lato maggiore >0,1 km, disterebbe 
0,2 km dal margine dell’alto di Fornole-Monte Arnata, e circa 0,4 km da quello di Monte San 
Pellegrino, le due possibili aree-sorgente. (fig. 113)  
Boncio et alii (2000) hanno riconosciuto facies condensate nella zona, ma le hanno riferite ad una 
generica successione di top di alto strutturale, definito come Alto di Fornole. Come visto, i dati 
analizzati in questa sede escludono la presenza di un alto strutturale nel settore analizzato. 
  
Fig. 113: panoramica della zona di Podere Casanova, con la successione giurassica di Fosso Fratta L’Aia correlabile con quella condensata di 
Podere Casanova s.s. L’area è dominata dalle facies del Calcare Massiccio dell’alto strutturale giurassico di Monte Arnata e 
dell’olistolite di Podere Casanova.  
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 Bacino di Foce 
 
L’area di Foce (fig. 114) coincide con un bacino Giurassico. La Corniola, affiorante con una buona 
sezione lungo le pendici occidentali del Monte Ciambella, presenta numerose calcitorbiditi 
intercalate nelle micriti a spicole di spugna e radiolari, che passano dapprima alle litofacies 
micritiche di tetto dell’unità, e poi ai depositi toarciani del Rosso Ammonitico. Uno degli 
affioramenti più importanti dell’area Narnese-Amerina è quello proprio in prossimità dell’abitato 
di Foce. Qui, a q. 450 m prima dell’ingresso nel paese, sono stati riconosciuti, sorprendentemente, 
livelli oolitici intercalati nei Calcari e marne a Posidonia (figg. 115, 116). Sorprendentemente, 
perché in tutta l’area analizzata non era mai stato precedentemente riconosciuto materiale neritico 
intercalato in pelagiti di età post-Pliensbachiano. La loro presenza entro depositi aaleniano-
bajociani è inaspettata, e deve essere necessariamente riferita ad una piattaforma carbonatica 
produttiva estranea al dominio UMS, poiché questo, ivi inclusi tutti gli alti strutturali, era annegato 
definitivamente nel Pliensbachiano inferiore. Tale area-sorgente, come verrà approfondito nel 
capitolo “Nuovi vincoli per la paleogeografia mesozoica dell’Appennino centrale”, coincide con 
la Piattaforma Laziale-Abruzzese. La presenza di intercalazioni calcitorbiditiche post-
annegamento del Calcare Massiccio suggerisce l’esistenza di una via di comunicazione verso E, 
Fig. 114: stralcio della Carta Geologica dell’area di Foce. 1) Fm. M. Cetona; 2) Calcare Massiccio; 3) Fm. Corniola; 4) Fm. Rosso Ammonitico; 
5) Calcari e marne a Posidonia; 6) Calcari Diasprigni; 7) Fm. Maiolica; 8) Marne a Fucoidi; 9) “membro di Rocchette”; 10) unità 
“Chiani-Tevere”; 11) detrito di pendio; 12) coltre eluvio-colluviale. 
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con il Bacino Sabino, che è tipicamente 
caratterizzato da abbondanti apporti di materiale 
neritico. Il contesto bacinale può essere 
caratterizzato anche analizzando la posizione 
strutturale dei depositi triassici. Infatti i litotipi della 
Formazione del Monte Cetona affiorano a Capitone, 
lungo il bordo più orientale della dorsale Amerina. 
Questi costituiscono una monoclinale SW-
immergente, dislocata da faglie dirette plio-
pleistoceniche, e passano stratigraficamente al 
Calcare Massiccio. A Gabelletta (W di Foce), gli 
stessi calcari hettangiani sono in contatto tettonico, 
mediante una struttura orientata circa NE-SW, con 
la Formazione del Monte Cetona, che domina poi 
verso N (Macchie di Ciambella e Monte La Croce, 
fino ai Cappuccini) costituendo un blocco di alto 
strutturale (Alto di Le Rote, vedi di seguito). Viene 
ipotizzato qui che questo contatto tettonico possa 
essere riferito a una paleofaglia giurassica, avente 
strike sub-parallelo agli altri margini giurassici 
descritti precedentemente, e quindi anti-appenninico 
(nelle coordinate attuali). Se così fosse, il contatto 
tettonico tra Calcare Massiccio e Formazione del 
Monte Cetona potrebbe rappresentare uno dei 
rarissimi casi di affioramento di una paleofaglia 
giurassica nel dominio UMS (vedi Cardello & 
Doglioni, 2015). 
  
Fig. 115: sezione stratigrafica di Foce. Per la legenda dei simboli, fare 
riferimento all’Allegato III B - Sezioni Stratigrafiche. 
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Fig. 116: A) affioramento dei Calcari e marne a Posidonia ricchi in risedimenti carbonatici di Foce, in contatto tettonico con il Rosso 
Ammonitico; b) particolare dei livelli detritici; c) sezione sottile di un livello calcarenitico, con packstone oolitico e bioclastico con 
valve iso-orientate di posidoniidi. Campione AC 722. 
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 Sistema PCP/Bacino di Le Rote 
 
In località le Rote, circa1 km a SW di Monte La Croce, affiora un contatto stratigrafico tra Calcare 
Massiccio e le facies a tetto della Corniola che, dopo circa 30 m, passano ai litotipi del Rosso 
Ammonitico (fig. 117). Questo contatto, ben visibile circa 0,2 km a S di Podere Casaleonica a q. 
366 m, si presenta con una discordanza angolare di circa 35° tra i calcari peritidali hettangiani e le 
pelagiti pliensbachiane. La superficie di onlap immerge verso NW di circa 50°, e presenta tracce 
di silicizzazione del Calcare Massiccio 
con la comparsa di piccoli noduli di 
selce nei depositi peritidali. Tale 
contatto, verso W, viene interrotto da 
faglie dirette plio-pleistoceniche. 
Inoltre il blocco di Calcare Massiccio 
non ha continuità di affioramento verso 
S in quanto profondamente inciso dal 
Rio Grande, ma in sinistra idrografica, 
lungo le sponde del fiume circa 80 m 
più in basso della quota del contatto 
Corniola/Calcare Massiccio, è stata 
riconosciuta la presenza di facies 
pelagiche, il che suggerirebbe la 
presenza di un’altra superficie di onlap, 
circa S-immergente, in aggiunta a 
quella NW-immergente.  
Alla luce di quanto esposto nel sotto-paragrafo precedente riguardo la presenza, nella zona di 
Gabelletta, di un’ipotetica paleofaglia giurassica SE-immergente, questo permetterebbe di riferire 
la zona di Macchie di Ciambella-Monte La Croce a un horst giurassico. Tale alto poteva avere una 
paleoscarpata occidentale con morfologia articolata, con una sorta di promontorio limitato 
lateralmente da grooves. Questo spiegherebbe l’appoggio delle pelagiti sul Calcare Massiccio da 
diversi lati. Si tratta di morfologie già descritte per altri margini di PCP giurassiche (Bice & 
Stewart, 1985, Cannata, 2007). Purtroppo l’unico relitto dell’alto di Monte La Croce si ha a Le 
Rote, in quanto tutto il sistema deposizionale (Calcare Massiccio + unconformity + pelagiti in 
onlap) è parte del blocco di tetto della Linea WSW-immergente di Monte Protto-Monte Piglio. 
Tale struttura, interpretata come master fault dell’area e che rappresenta un sistema di faglie 
Fig. 117: stralcio della Carta Geologica dell’area di “Le Rote”. 1) Fm. M. 
Cetona; 2) Calcare Massiccio; 3) Fm. Corniola; 4) “calcari a spicole di 
spugna e crinoidi”; 5) Fm. Rosso Ammonitico; 6) “calcari nodulari ad 
ammoniti”; 7) Calcari e marne a Posidonia; 8) “calcari nodulari a 
filaments”; 9) Calcari Diasprigni; 10) “calcari nodulari ad aptici e 
Saccocoma”; 11) Fm. Maiolica; 12) Marne a Fucoidi; 13) “membro di 
Rocchette”; 14) Fm. Scaglia Bianca; 15) Fm. Scaglia Rossa; 16) unità 
“Chiani-Tevere”; 17) Sintema del Rio Grande; 18) detrito di pendio.  
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sintetiche, ribassa la zona di onlap e il relativo bacino sulla Formazione del Monte Cetona, 
localmente mediante l’interposizione di un horse di Calcare Massiccio. Anche per questa struttura 
valgono i discorsi fatti in precedenza per altre situazioni in cui le faglie dirette plio-pleistoceniche 
hanno interessato elementi ereditati dal Giurassico. Infatti il contatto tra il limite Corniola/Rosso 
Ammonitico e i depositi triassici implicherebbe un’entità di rigetto maggiore di 700 m; valore che 
sarebbe drasticamente ridotto spostandosi anche solo di poche decine di metri lungo lo strike della 
faglia, dove è il Calcare Massiccio a essere rigettato sulla Formazione del Monte Cetona. Si tratta 
quindi di un altro caso in cui nel calcolo dei rigetti e nell’esercizio di retro deformazione vanno 




 Sistema PCP/Bacino di L’Aspreta 
 
A questo sistema può essere riferita l’area compresa tra Villa L’Aspreta e Podere Capalto, per un 
totale di circa 3 km2. Data l’elevata complessità stratigrafica e strutturale, anche quest’area come 
quella di Podere Casanova è stata rilevata con maggiore dettaglio (scala 1:5.000). È opportuno 
sottolineare che in questa zona sono stati riconosciuti e cartografati per la prima volta nuovi 
affioramenti di Giurassico e di Cretaceo inferiore, che erano stati erroneamente riferiti al Calcare 
Massiccio nelle cartografie precedenti (fig. 118). Proprio nel settore con nuovi dati stratigrafici 
sono stati riconosciuti elementi geologici fondamentali per la ricostruzione della paleogeografia e 
dell’evoluzione tettono-sedimentaria dell’area.  
L’unità più antica affiorante è il Calcare Massiccio, che caratterizza il colle di q. 390 m più 
occidentale e la zona di Villa L’Aspreta (vedi oltre). I calcari hettangiani di Podere Capalto si 
presentano con facies peritidali a cicli sia simmetrici che asimmetrici, e con frequenti livelli paleo-
carsici. Presentano una giacitura monoclinalica NNW-immergente e sono limitati sia a W che a E 
Fig. 118: stralcio della Carta Geologica dell’area di Podere Capalto (Amelia). 1) Calcare Massiccio; 2) Fm. Corniola; 3) “calcari a spicole di 
spugna e crinoidi”; 4) “calcari nodulari ad ammoniti”; 5) Calcari e marne a Posidonia; 6) “calcari nodulari a filaments”; 7) Calcari 
Diasprigni; 8) Calcari a Saccocoma e aptici; 9) “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”; 10) Fm. Maiolica; 11) Marne a Fucoidi; 12) 
“membro di Rocchette”; 13) Fm. Scaglia Bianca; 14) Fm. Scaglia Rossa; 15) unità “Chiani-Tevere”; 16) Sintema del Rio Grande; 17) 
detrito di pendio.  
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da faglie dirette ad andamento meridiano che rigettano sul Calcare Massiccio facies pelagiche. 
Uno degli affioramenti più caratteristici dell’area rilevata si ha proprio a Podere Capalto. Qui, sul 
Calcare Massiccio poggiano direttamente le facies marnoso-calcaree delle Marne a Fucoidi e del 
membro di Rocchette, mediante una superficie di inconformità a basso angolo. Il contatto è 
marcato anche dalla comparsa di noduli di selce nel Calcare Massiccio. La silicizzazione marca 
anche paleo-fratture del bed-rock carbonatico. La superficie di onlap presentava irregolarità 
morfologiche, come accentuato dalle repentine variazioni di giacitura dei depositi marnosi. Un 
esempio si ha a q. 379 m, in prossimità del bivio della mulattiera che da Podere Capalto conduce 
al Rio Grande (fig. 119). Qui si può notare che il Calcare Massiccio forma una protuberanza della 
paleoscarpata, attorno alla quale le facies marnoso-calcaree dell’Albiano (vedi capitolo 
Stratigrafia) presentano giaciture ad andamento centrifugo. Tale fenomeno è tipicamente riferibile 
alla compattazione differenziale. I depositi del Cretaceo inferiore sommitale poggiano in 
discordanza non solo sul Calcare Massiccio, ma anche sulle facies della Corniola, in prossimità 
del casale di Podere Capalto.  
Il contatto inconforme tra Calcare Massiccio/Corniola e Marne a Fucoidi rappresenta una 
situazione più unica che rara in Appennino, in quanto non sono stati mai descritti affioramenti con 
questo tipo di rapporto stratigrafico. È infatti comunemente accettato che le complessità dovute al 
rifting del Giurassico basale fossero pressoché ovunque livellate con la deposizione della Maiolica.  
Dal punto di vista cartografico, già Girotti nel 1966-1967, durante il rilevamento geologico della 
Tavoletta “Amelia” per il Foglio n° 137 “Viterbo” (Servizio Geologico d’Italia, 1970a), riconobbe 
il contatto stratigrafico tra le Marne a Fucoidi e il Calcare Massiccio, ma a riguardo non viene fatto 
neanche cenno nelle note illustrative (Bertini et alii, 1971). Bigi et alii (1998, 2000) riferiscono, 
invece, questo tipo di contatto ad una faglia diretta.  
Si ritiene che la discordanza angolare tra Calcare Massiccio/Corniola e Marne a Fucoidi sia da 
riferire a una fase tettonica estensionale post-rift. Di questo argomento si tratterà in seguito, ma 
Fig. 119: contatto inconforme tra Calcare Massiccio e Marne a Fucoidi di Podere Capalto. 
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per quanto riguarda il settore in analisi si ritiene che sia stata riattivata una faglia diretta ereditata 
dal Giurassico inferiore. La paleofaglia bordava a N (attualmente) un alto strutturale giurassico 
riconoscibile a Podere Capalto. La faglia cretacea, anch’essa diretta, avrebbe dislocato il cuneo di 
onlap poggiante sull’alto di Podere Capalto. Inoltre, una re-instaurata paleotopografia sottomarina 
avrebbe facilitato il rock-fall lungo il nuovo margine cretaceo, che avrebbe coinvolto non solo le 
unità bacinali giurassiche poggianti sull’alto di Podere Capalto, ma anche il Calcare Massiccio 
pre-rift, riportato a giorno dalla nuova faglia. I crolli avrebbero dunque accompagnato il back-
stepping e ringiovanimento del margine giurassico (fig. 120). Questo permetterebbe di spiegare 
sia l’appoggio in discordanza delle 
Marne a Fucoidi sia sulla Corniola che 
sul Calcare Massiccio, sia la superficie 
di inconformità a basso angolo, legata 
a fenomeni erosivi (e.g. rock-fall).  
A parziale conferma di una attività 
sismica nel Cretaceo inferiore 
sommitale si hanno numerosi depositi 
gravitativi come slumps e pebbly 
mudstones al top della Maiolica e alla 
base delle Marne a Fucoidi, 
riconosciuti in diversi affioramenti 
dell’area. Inoltre il ringiovanimento di 
un margine giurassico nel Cretaceo 
inferiore è stato già riconosciuto e 
descritto sui vicini Monti di Narni 
(Cipriani, 2013, 2016).  
Il fatto che il Calcare Massiccio di Podere Capalto potesse costituire un blocco di alto strutturale 
giurassico, è stato confermato da evidenze stratigrafiche riconosciute lungo le esposizioni più 
orientali dei calcari peritidali. Il limite litologico, legato ad una faglia diretta (plio-pleistocenica) 
ad andamento meridiano che ribassa pelagiti giurassiche sul Calcare Massiccio, coincide anche 
con un limite morfologico marcato dall’impluvio che confluisce verso il meandro del Rio Grande. 
Proprio nell’incisione fluviale, a q. 320 m, è stato riconosciuto un affioramento particolarmente 
caratteristico per l’area. Come si può vedere nella panoramica (fig. 121), nell’impluvio affiora il 
contatto tettonico tra il Calcare Massiccio, a letto della faglia diretta, e le facies condensate dei 
Calcari e marne a Posidonia e dei Calcari a Saccocoma ed aptici (membri informali) 
Fig. 120: ricostruzione dell’evoluzione paleogeografica durante il Cretaceo 
inferiore della PCP di Podere Capalto. 
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all’hangingwall. Delle pelagiti del Giurassico Medio e Superiore si tratterà in seguito, mentre ci si 
concentrerà in questa parte sul footwall della faglia plio-pleistocenica. Infatti, associate al Calcare 
Massiccio sono state riconosciute pelagiti condensate poggianti in unconformity su di esso. I 
calcari di piattaforma hanno giacitura 330/18°, mentre la superficie di contatto stratigrafico ha 
giacitura 95/55° (fig. 122). Al di sopra di questa, le pelagiti condensate sono fossilifere, con 
crinoidi, spicole di spugna e radiolari, confrontabili con la Corniola. Passano verso l’alto a facies 
fortemente dolomitizzate ed ammonitifere, con evidenti strutture geopetali, così come a depositi 
Fig. 121: affioramento e line drawing dell’assetto geologico di Podere Capalto, con evidenziato il filone sedimentario riconosciuto nel Calcare 
Massiccio. 
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ricchi in Diotis sp. iso-orientati, e brachiopodi. Analizzando i riempimenti geopetali dei bioclasti 
è stato possibile riconoscere superfici di discontinuità immergenti verso SE di 70° nelle pelagiti, 
ma i riempimenti di calcite dei gusci indicano sorprendentemente una polarità esattamente 
perpendicolare al bedding. Retrodeformando i circa 20° di inclinazione del Calcare Massiccio, si 
può notare come la giacitura delle pelagiti si disponga praticamente verticale. Questo ha portato a 
interpretare tali depositi come frutto del riempimento di una frattura giurassica, disposta 
perpendicolarmente al bedding del Calcare Massiccio, cioè un filone sedimentario, ampio almeno 
3 m.  
È stato campionato il contatto stratigrafico tra i calcari peritidali (parete del filone) e le pelagiti del 
Giurassico Inferiore (riempimento), come si può apprezzare anche dalla sezione sottile (campione 
AC767 - fig. 123), e sono stati riconosciuti:  
1. grainstone a peloidi, gasteropodi, alghe (Cayeuxia sp., Thaumatoporella 
parvovesiculifera), ed abbondanti foraminiferi bentonici (valvulinidi e textularidi), con 
bird’s eyes. Le facies sono dolomitizzate (Calcare Massiccio).  
2. wackestone ad abbondanti articoli di crinoidi, frammenti di molluschi, pelecipodi (Diotis 
sp.), spicole di spugna, foraminiferi bentonici (Spirillina sp., Trocholina sp., Agerina 
martana, Lingulina sp.), ammoniti e con tracce di dolomitizzazione. Sono stati riconosciuti 
anche rari peloidi e micro-oncoidi associati, tanto da poter riferire queste microfacies ai 
litotipi del calcare massiccio B, che per definizione hanno numerosi elementi a comune 
(fanno, appunto, eccezione i micro-oncoidi) con la Corniola (Marino & Santantonio, 2010). 
Fig. 122: contatto inconforme tra Calcare Massiccio e le pelagiti di riempimento del filone sedimentario. 
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In prossimità della superficie di unconformity si hanno anche strutture clotted 
micropeloidal.  
La presenza di filoni sedimentari all’interno del Calcare Massiccio è un ottimo indicatore del fatto 
che siamo in presenza di un blocco di footwall giurassico, in particolare di una sua zona marginale. 
Nell’area in analisi, alla presenza dei filoni sedimentari si aggiunge anche la comparsa di fenomeni 
di silicizzazione nel Calcare Massiccio, come si può vedere nella figura 123. La combinazione dei 
due dati ha permesso di riconoscere in questo settore una zona di paleoscarpata (margine orientale) 
dell’alto di Podere Capalto, sulla quale potevano poggiare in discordanza i depositi, in facies 
localmente condensata, costituenti il cuneo di onlap delle unità bacinali sull’alto stesso. È da 
sottolineare che la direzione del filone sedimentario circa N-S, sub parallelo quindi alla direzione 
del margine ipotizzato. Questa considerazione permette, anche qui, di fare nuove inferenze 
riguardo la valutazione dei rigetti delle faglie recenti (vedi oltre). 
Situazione in parte differente è quella in prossimità del casale di Podere Capalto. Qui, come 
descritto in precedenza, si ha il contatto stratigrafico delle Marne a Fucoidi sia con il Calcare 
Massiccio che con la Corniola. La superficie di inconformità cretacea ha “sigillato” quelle che 
erano le originarie relazioni che intercorrevano fra le unità giurassiche, fornendo quindi ottime 
indicazioni riguardo l’assetto paleotettonico di questo settore. Come si può notare dallo stralcio 
della carta geologica, a Podere Capalto si può riconoscere un “punto triplo”, dove Calcare 
Massiccio e Corniola, così come l’unconformity, sono attualmente dislocati da una faglia diretta a 
direzione meridiana. Questa, inoltre, al tornante di q. 335 m lungo la strada che da Amelia conduce 
Fig. 123: affioramento e sezione sottile della superficie di inconformità con il contatto tra le pelagiti della Corniola e il bed-rock hettangiano. 
Le frecce indicano un nodulo di selce nel Calcare Massiccio. Campione AC 767. 
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verso E a i Cappuccini, mette in contatto la Corniola sui calcari peritidali mediante l’interposizione 
di un horse di Marne a Fucoidi. Questo non è il frutto di una struttura con rigetto di centinaia di 
metri, poiché poco più a N, lungo strike, la stessa faglia disloca la superficie di onlap dei depositi 
cretacei sul bed-rock giurassico di pochissimi metri (circa una decina). Anche in questo caso, 
quindi, la definizione dell’assetto paleogeografico è fondamentale nel calcolo dei rigetti delle 
faglie recenti. Una considerazione necessaria è che la piccola faglia diretta, ponendo a contatto 
Corniola e Calcare Massiccio con un rigetto di soli 10 m, deve aver necessariamente dislocato un 
rapporto stratigrafico laterale preesistente, quale l’onlap dell’unità pelagica su un blocco di 
footwall giurassico. Questo permette di circoscrivere, quindi, l’estensione del blocco di alto anche 
verso W.  
Spostandoci dalla zona di margine orientale verso E, fino a L’Aspreta, affiorano facies che vanno 
dalla Corniola alla Maiolica con, però, evidenti differenze di facies fra i settori più orientali e quelli 
prossimi all’alto di Podere Capalto. In particolare, nei settori più prossimali all’alto giurassico 
sono state misurate tre sezioni stratigrafiche composite, una di 33 m, una di 62 m e una di 45 m 
(fig. 124), dove si nota che in circa 70 m sono racchiuse le facies che vanno dal Pliensbachiano al 
Titonico, costituenti la terminazione del cuneo di onlap bacinale. I litotipi presentano caratteri di 
condensazione in quanto nodulari, senza selce e fortemente fossiliferi. Dal punto di vista 
litostratigrafico sono state riconosciute: i) alla base facies encrinitiche e ammonitifere con spugne 
calcaree associate a spicole di poriferi e radiolari (“calcari a spicole di spugna e crinoidi”) (almeno 
35 m); ii) facies nodulari rosse, calcaree, con ammoniti e bivalvi a “guscio sottile” del Rosso 
Ammonitico (circa 5 m); iii) depositi ricchi in posidoniidi e globuligerinidi, nodulari e con 
numerose ammoniti (“calcari nodulari a filaments”) (circa 12 m); iv) calcareniti encrinitiche a 
Saccocoma con sporadici noduli di selce (Calcari a Saccocoma e aptici - 4 m) passanti a facies 
nodulari, con ammoniti, belemniti e aptici (“calcari nodulari ad aptici e Saccocoma” - 9 m). 
Passano poi gradualmente alla Maiolica, che si presenta dolomitizzata e bioclastica. Due 
peculiarità sono state riconosciute in questo settore: 1) l’intercalazione di un livello radiolaritico 
spesso circa 5 cm tra i litotipi iii) e iv), riferibile ai Calcari Diasprigni; 2) la presenza di un livello 
lenticolare spesso circa 1 cm al tetto dell’intervallo radiolaritico, caratterizzato da grainstones 
algali e peloidali, con gasteropodi e rari ooidi. Anche il ritrovamento di questo deposito ha del 
sorprendente, in quanto è stato riconosciuto solo in questo settore. Come quanto descritto per 
l’oolite di Foce, anche questa lente di materiale bentonico suggerisce una provenienza da una 
piattaforma carbonatica produttiva nel Giurassico ?medio-superiore (fig. 125).  
Spostandoci verso i quadranti N-orientali si può apprezzare un graduale ispessimento dei litotipi 







Fig. 124: sezioni stratigrafiche misurate a Podere Capalto. Per la legenda dei colori, fare riferimento all’Allegato III - Sezioni Stratigrafiche. 
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Una situazione paleogeografica particolare si ha a Villa L’Aspreta. Qui affiorano le facies bacinali 
della Corniola, estremamente ricche in calcitorbiditi e brecce lenticolari a clasti di Calcare 
Massiccio silicizzati. Nel settore più prossimo a L’Aspreta sono stati riconosciuti, inoltre, blocchi 
decametrici di Calcare Massiccio inglobati nelle pelagiti a spicole di spugna e radiolari, per il più 
grande dei quali è stato stimato un volume di 1,3x106 m3. Questi sono marcati, oltre che dalla 
presenza di noduli di selce, anche da continue variazioni di giacitura degli strati della Corniola a 
causa della compattazione differenziale. Proprio sull’olistolite di dimensioni maggiori (olistolite 
di Villa L’Aspreta) poggiano, in discordanza angolare, le facies più alte della Corniola, e solo per 
pochissimi metri non si vede il contatto con il Rosso Ammonitico in quanto eroso e parzialmente 
dislocato da una faglia diretta.  
Quello che si può notare nella successione pelagica poggiante sull’olistolite, è un trend opposto 
rispetto a quanto detto sopra, e cioè si ha un localizzato assottigliamento dei litotipi giurassici, 
come prevedibile in corrispondenza di un alto, sia pure solo morfologico e non strutturale. Sono 
stati riconosciuti, infatti, 4 m di Rosso Ammonitico, 7,5 m di facies tipo “Bugarone inferiore” e, 
poggianti mediante una superficie di paraconcordanza, 16,3 m di facies tipo “Bugarone superiore”, 
mentre scompare l’intercalazione di radiolariti (figg. 126, 127). I livelli sommitali dell’intervallo 
“tipo Bugarone Superiore” fanno transizione alla Maiolica, con una coquina ad ammoniti alla 
quale è stata attribuita un’età Berriasiano basale (vedi il capitolo “Stratigrafia”). Le pelagiti 
riprendono ad ispessirsi già dopo poche decine di metri allontanandosi dal blocco di Calcare 
Massiccio.  
Il caso di Villa L’Aspreta ricorda da vicino quanto già descritto per la zona di Podere Casanova. 
Il fatto che l’affioramento di Calcare Massiccio possa essere considerato un olistolite, in questo 
caso, è confermato dal fatto che il blocco è in contatto con le pelagiti su almeno tre lati. Inoltre è  
Fig. 125: affioramento delle relazioni esistenti tra i depositi del Giurassico medio e quelli del Giurassico superiore, dove si possono apprezzare 
sia l’intercalazione di un livello spesso circa 3 cm di facies tipo-Calcari Diasprigni, sia la sottilissima lente di ooliti. 
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Fig. 126: sezione stratigrafica di Villa L’Aspreta. Per la legenda dei simboli, fare riferimento all’Allegato III A - Sezioni Stratigrafiche. 
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accompagnato da una scia megaclastica riconosciuta nella Corniola, e che si osserva anche nei 
settori più prossimali del margine di Podere Capalto, con blocchi decametrici sigillati dalle pelagiti 
del Giurassico inferiore (Corniola). L’olistolite di Villa L’Aspreta ha conservato un’elevazione 
topografica rispetto al fondale marino almeno fino al Berriasiano, come testimoniato dalle facies 
condensate anche alla base della Maiolica.  
Riassumendo, a NE di Amelia è stato riconosciuto un alto strutturale giurassico bordato, su almeno 
tre lati, da paleoscarpate che lo raccordavano a zone bacinali. Ciò è confermato dalla presenza di 
filoni sedimentari nel Calcare Massiccio, dalla silicizzazione dei calcari peritidali e dalla presenza 
di corpi megaclastici nelle unità bacinali. Gli olistoliti a Villa L’Aspreta si sono comportati come 
alti morfologici durante tutto il Giurassico e il Cretaceo inferiore basale, condizionando lo sviluppo 
delle facies e determinando il locale assottigliamento delle successioni bacinali. 
Fig. 127: affioramento e line drawing della successione giurassica con affinità condensata di Villa L’Aspreta. 
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 Settore di Amelia-San Salvatore-Monte Onico 
 
Questo settore è risultato essere di ardua interpretazione riguardo la paleogeografia mesozoica. 
Ciò perché a S e a W di Amelia la tettonica neogenico-quaternaria è dominante e pervasiva. Si 
possono tuttavia effettuare delle considerazioni. 
L’area in analisi è caratterizzata da un esteso affioramento di Calcare Massiccio, che da Monte 
Onico, con direzione WSW-ENE, passa per Amelia, e ancora oltre la valle di Fosso di Macchie-
Rio Grande arriva fino a Podere Capalto (fig. 128). Questo rappresenta il blocco di tetto di una 
rampa laterale di un retroscorrimento che, da Amelia fino a Camerata, presenta direzione E-W e 
immersione a N, mentre lungo le pendici meridionali di Monte Onico ha vergenza S-occidentale. 
Qui viene poi dislocata da una struttura estensionale. A letto della rampa si ha una sinclinale di 
footwall con fianco settentrionale rovesciato, caratterizzata dalla Corniola; questa affiora con 
facies calcareo-clastiche e selcifere, tipicamente bacinali.  
Sono stati riconosciuti anche numerosi blocchi metrici di Calcare Massiccio inglobati nelle 
pelagiti, il più importante dei quali affiora a San Salvatore, lungo la strada che da Amelia conduce 
a Fornole (olistolite di San Salvatore, diametro di 100 m). 
Fig. 128: stralcio della Carta Geologica dell’area di Amelia-Monte Onico. 1) Calcare Massiccio; 2) Fm. Corniola; 3) Fm. Rosso Ammonitico; 
4) Calcari e marne a Posidonia; 5) Fm. Maiolica; 6) Marne a Fucoidi; 7) “membro di Rocchette”; 8) Fm. Scaglia Bianca; 9) Fm. 
Scaglia Rossa; 10) unità “Chiani-Tevere”; 11) Sintema del Rio Grande; 12) detrito di pendio; 13) breccia di pendio; 14) coltre eluvio-
colluviale. 
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Al nucleo della sinclinale affiorano, sporadicamente, le facies del Rosso Ammonitico che ad 
Amelia, a q. 295 m lungo la strada Amerina che conduce a Lugnano in Teverina, presentano una 
peculiarità. Sono state riconosciute, infatti, calciruditi poligeniche intercalate nei calcari marnosi 
tipici dell’unità, con clasti centimetrici sia spigolosi che sub-arrotondati e scarsa matrice 
calcisiltitica rossa a posidoniidi (vedi Stratigrafia per maggiori dettagli, e la fig. 44 per i caratteri 
litologici). Apparentemente non gradato e scarsamente assortito, il deposito si presenta da clasto-
sostenuto a fango-sostenuto e testimonia un accumulo da debris flow di materiale alloctono. Fra i 
clasti sono state riconosciute microfacies riferibili al Calcare Massiccio, alla Corniola (sia in 
litofacies detritica che micritica), e intraclasti di Rosso Ammonitico. Depositi clastici come quelli 
appena descritti sono stati analizzati da Leoni (1993) nei settori più settentrionali dei Monti di 
Amelia, ma calciruditi affiorano intercalate nel Rosso Ammonitico anche a Monte Pelato, S di 
Porchiano (M.A. Conti, comunicazione personale, 2016), e nei depositi toarciani del Monte 
Cetona, nella Toscana orientale. In particolare, Leoni (1993) riconosce grossi olistoliti di facies 
tipo-Corniola associati con pebbly mudstones imballati nelle marne del Rosso Ammonitico. Le 
numerose evidenze di instabilità gravitativa nel Toarciano hanno permesso di ipotizzare l’esistenza 
di una (?effimera) fase tettonica sin-sedimentaria. Tettonica estensionale che potrebbe 
rappresentare un effetto della rapida fase estensionale che determinò l’apertura iniziale 
dell’Oceano Ligure-Piemontese, in settori periferici rispetto all’ampia sezione di margine 
continentale estesa al limite Hettangiano/Sinemuriano (rift 2 sensu Santantonio & Carminati, 
2011). Tornando alla zona di Amelia, la presenza di depositi sia pelagici che peritidali pre-rift nella 
debrite potrebbe suggerire il coinvolgimento, ad opera delle strutture estensionali, di un margine 
di PCP, probabilmente la PCP di Podere Capalto.  
Caratteristica è la geometria descritta dalla faglia diretta plio-pleistocenica che ribassa la Corniola 
sui calcari hettangiani a Valle del Toso (quadranti settentrionali). Questa presenta una direzione 
da longitudinale ad anti-appenninica, e sembra proseguire, verso i settori N-orientali, nella 
struttura che borda a W l’alto di Podere Capalto. La faglia diretta di Monte Onico-Amelia è però 
interrotta dall’importante lineamento estensionale NE-immergente descritto come Linea Fosso di 
Macchie-San Salvatore, anch’esso plio-pleistocenico. Come discusso in precedenza, la 
dislocazione normale di Podere Capalto ribassa (anche in questo caso) la Corniola sul Calcare 
Massiccio, ma coinvolge anche la superficie di unconformity del Cretaceo con l’onlap delle Marne 
a Fucoidi sui depositi del Giurassico inferiore. Una stima del rigetto in circa 10 m per questa faglia 
ha permesso di riconoscere l’esistenza del margine occidentale della PCP di Podere Capalto. La 
paleoscarpata potrebbe avere, quindi, una naturale prosecuzione verso WSW, e sarebbe 
attualmente dislocata dalla Linea Monte Onico-Amelia-Podere Capalto. Questa considerazione 
permetterebbe di ridurre notevolmente l’entità di rigetto anche per questa struttura, considerando 
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il fatto che a Podere Capalto è quasi prossima a un tip point. La faglia diretta di Monte Onico-
Amelia-Podere Capalto, inoltre, sembra rispecchiare il trend riconosciuto anche per altre strutture 
descritte in precedenza, e cioè quello di dislocare elementi ereditati dal Mesozoico che, 
attualmente, presentano direzioni trasversali a quelle appenniniche. 
Sulla base di quanto detto, il Calcare Massiccio di Amelia-Monte Onico potrebbe essere 
paleogeograficamente riferito allo stesso di Podere Capalto. Questo causerebbe un incremento 
sensibile dell’estensione areale ricostruibile per l’alto giurassico, portandola a circa 3 km2 (che è 
comunque esiguo se paragonato con altre PCP del bacino UMS), nonostante la continuità tra i due 
settori sia interrotta dalla valle di Fosso di Macchie-Rio Grande, e dalla Linea Fosso di Macchie-
San Salvatore. Di conseguenza questo permetterebbe anche di interpretare la morfologia 
complessa della rampa e del retroscorrimento del Calcare Massiccio sulla Corniola, come il frutto 
della dislocazione di strutture ereditate dal Mesozoico durante l’orogenesi. La sovrapposizione di 
un alto strutturale sui relativi bacini pelagici comporterebbe una notevole riduzione della stima del 
raccorciamento del lineamento compressivo a poche decine di metri. Fatto, questo, suggerito anche 
dalla poco sviluppata sinclinale di letto, in quanto il fianco rovescio tende a tornare in giacitura 




9. Nuovi vincoli per la paleogeografia mesozoica dell’Appennino centrale 
 
Dal lavoro di rilevamento geologico della dorsale Narnese-Amerina sono emersi nuovi oggetti 
geologici tali da poter offrire un solido contributo alla ricostruzione della paleogeografia giurassica 
dell’Appennino centrale. Questi dati vanno ad aggiungersi a un progetto di cartografia geologica, 
sviluppatosi nel tempo, più vasto e riguardante anche i Monti Sabini (Santantonio & Galluzzo, 
1996; Galluzzo & Santantonio, 2002; Servizio Geologico d’Italia, in prep.) e i Monti Martani 
(Cannata, 2003, 2007) (fig. 129a) (vedi carta semplificata - Allegato IV).  
La paleogeografia del Giurassico fu caratterizzata dalla fase di rifting tetideo, che comportò 
l’esistenza di un’estesa piattaforma carbonatica produttiva, rimasta tale fino al Miocene 
(Piattaforma Laziale-Abruzzese), passante verso W e verso N (nelle coordinate attuali) a contesti 
deposizionali di slope e di bacino con alti morfostrutturali intrabacinali (rispettivamente Bacino 
Sabino e Umbro-Marchigiano). Corpi calciclastici si risedimentavano dai margini delle 
piattaforme carbonatiche produttive e dagli alti strutturali nei bacini adiacenti durante il 
Sinemuriano-Pliensbachiano inferiore (mentre cioè questi erano ancora produttivi), come 
ampiamente descritto in letteratura (e.g. Cantelli et alii, 1978; Galluzzo & Santantonio, 2002). Più 
enigmatici sono, invece, i depositi carbonatici risedimentati di origine neritica intercalati nelle 
pelagiti di età post-Pliensbachiano superiore, in quanto successivi al definitivo annegamento delle 
PCP umbro-marchigiane e sabine. Come accennato, la loro presenza implica un sourcing da aree 
esterne al bacino. Il materiale neritico esportato dalla piattaforma Laziale-Abruzzese andava a 
caratterizzare soprattutto i contesti deposizionali più prossimali, come testimoniato dalle polarità 
di ispessimento nell’adiacente Bacino Sabino. I dati di terreno indicano chiaramente come il 
pattern di diffusione del materiale clastico carbonatico fosse controllato dalla complessa 
paleotopografia sottomarina ereditata dalla fase di rift (presenza di ostacoli topografici quali alti, 
scarpate, e olistoliti maggiori), oltre che dalle variazioni primarie nella produttività e nei tassi di 
sedimentazione della sorgente di piattaforma.  
Per ricostruire questo complesso assetto paleostrutturale, durante i lavori di campagna si è cercato 
di focalizzare l’attenzione sull’analisi dei sistemi PCP/bacino, e in particolare sull’identificazione 
delle zone di margine giurassiche e delle associazioni di facies (sensu Santantonio, 1993). Come 
si è cercato di descrivere anche in questo elaborato, il riconoscimento delle paleoscarpate 
giurassiche e di peculiari facies, ognuna tipica di un particolare settore del sistema de posizionale, 
risultano essere dei tools potentissimi per la definizione dell’architettura deposizionale mesozoica 
ed una migliore comprensione dell’evoluzione tettono-sedimentaria successiva dell’area.  
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Galluzzo & Santantonio (2002) descrivono sui Monti Sabini un importante elemento 
morfostrutturale, al quale si è anche fatto riferimento in precedenza, il Plateau Sabino. Questa è la 
più importante (soprattutto in termini dimensionali) PCP dell’Appennino centro-settentrionale, 
tanto da indurre gli Autori a utilizzare il termine Plateau, riservato ad alti non solo vasti, ma spesso 
anche compositi dal punto di vista paleostrutturale, cioè con una strutturazione interna 
gerarchicamente inferiore rispetto alle master faults che li delimitano (Santantonio, 1994). L’alto 
Sabino presenta una struttura ad andamento circa N-S, ed è caratterizzato da depositi condensati 
di top di alto strutturale seguibili per almeno 17 km, così come il margine orientale. Inoltre gli 
Autori riconoscono un ispessimento della successione di PCP spostandosi da S verso N, a indicare 
un tilting del blocco di footwall verso i quadranti settentrionali. Il Plateau Sabino è bordato a E e 
N da paleoscarpate giurassiche che raccordano l’alto giurassico al contiguo Bacino Sabino, mentre 
quella meridionale e occidentale non sono affioranti. In particolare, importante ai fini di 
quest’analisi è stata l’individuazione, da parte degli Autori, della paleoscarpata settentrionale del 
Plateau Sabino, affiorante circa 1,5 km a SE di Terni in prossimità degli abitati di Predaro e di 
Miranda. Qui sono stati riconosciuti affioramenti di Calcare Massiccio silicizzato a causa del 
contatto inconforme con i depositi fortemente selciferi dei Calcari e Marne a Posidonia e dei 
Calcari Diasprigni (fig. 129c). A questo si aggiunge la presenza di filoni sedimentari e di numerose 
plaghe di pelagiti condensate poggianti in discordanza sul bedrock hettangiano (depositi di 
episcarpata), ricoperte a loro volta dagli stessi depositi bacinali del Giurassico medio-superiore. Il 
tratto di scarpata cartografato dagli Autori presenta direzione circa SW-NE, e immersione verso i 
quadranti N-occidentali.  
Riguardo i Monti Martani, Calamita & Pierantoni (1996) e Bruni et alii (1996) descrissero la 
porzione più meridionale come caratterizzata da una serie di piccoli alti strutturali in coincidenza 
dei singoli nuclei di Calcare Massiccio (Sant’Erasmo, Colle Zannuto, Monte Torre Maggiore, 
Penne della Rocca e Monte Torricella.). In un recente lavoro, per contro, Cannata (2007) ha 
riconosciuto la presenza di un unico esteso alto strutturale giurassico, definito come PCP di Poggio 
Cisterne Vecchie, bordato da scarpate sottomarine. In particolare, quella S-immergente, avente 
continuità di diversi chilometri, risulta essere attualmente dislocata da una faglia diretta plio-
pleistocenica orientata circa E-W, avente cioè strike parallelo alla faglia giurassica che doveva 
esistere alla “radice” delle paleoscarpata bordiera, definita come Faglia della Conca di Terni. Al 
footwall di questa faglia plio-pleistocenica sono ancora preservati, però, i contatti stratigrafici 
originari mesozoici, fatto anche qui dovuto ad un’inclinazione della faglia plio-pleistocenica 
maggiore di quella della paleoscarpata giurassica. Il lavoro di cartografia di dettaglio ha permesso 
all’Autore di descrive una serie di golfi legati ad erosione sottomarina della scarpata giurassica, 
come quelli descritti ad esempio da Bice & Stewart (1985) sui Monti Sibillini, sigillati dalla 
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successione bacinale di onlap giurassica. La paleoscarpata immergente verso la piana di Terni 
presenta con ottima continuità laterale anche fenomeni di silicizzazione del Calcare Massiccio (per 
l’onlap delle unità bacinali selcifere), numerose plaghe di depositi di episcarpata e spettacolari 
corpi clastici intercalati nella successione di onlap (fig. 129b). Tale margine era opposto alla 
scarpata sottomarina giurassica NW-immergente descritta da Galluzzo & Santantonio (2002) per 
il Plateau Sabino, e questo implica l’esistenza di un bacino al di sotto della piana di Terni. La piana 
di Terni attualmente rappresenta una conca intermontana bordata da faglie dirette plio-
pleistoceniche, ospitante una successione pleistocenica di depositi fluvio-lacustri legati alla 
presenza del Bacino Tiberino. Non si hanno affioramenti di Mesozoico se non sui rilievi 
circostanti. 
Già Galluzzo & Santantonio nel 2002 ipotizzavano la presenza di un ramo del Bacino Sabino 
interposto tra i Monti Sabini e quelli Martani in direzione circa E-W. Questo dato è stato in parte 
rafforzato dal lavoro di Cannata (2007). Con il lavoro dello scrivente, è stata rinvenuta l’evidenza 
diretta della presenza di un “corridoio” giurassico nell’area di Terni (Cipriani et alii, 2016) grazie 
a nuovi dati stratigrafico-sedimentologici ricavati nella porzione più orientale dei Monti di Amelia. 
Come descritto nel capitolo sulla Paleogeografia mesozoica, nell’Amerino è stato riconosciuto un 
complesso sistema paleotettonico, con PCP (e.g. alti intrabacinali di Monte San Pellegrino, 
Fornole e Amelia) ma anche grossi alti morfologici (olistolite di Villa L’Aspreta, ?olistolite di 
Fig. 129: a) visione d’insieme dell’Appennino centro-occidentale (modificato da Google Earth™); b) panoramica del versante meridionale dei 
Monti Martani dove è ben esposto il margine S- ed E-immergente della PCP di Poggio Cisterne Vecchie. Grossi olistoliti di Calcare 
Massiccio sono intercalati nelle pelagiti della Corniola in località “I Fondi”; c) noduli di selce nel Calcare Massiccio della successione 
di alto strutturale del Plateau Sabino, legati al contatto stratigrafico dei calcari di piattaforma con le pelagiti selcifere medio-alto 
giurassiche (silicizzazione del Calcare Massiccio). Località Predaro; d) affioramento dei Calcari e marne a Posidonia di Foce dove 
sono state riconosciute le torbiditi carbonatiche a ooidi; e) sezione sottile dei livelli oolitici con posidoniidi iso-orientate. 
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Podere Casanova), circondati da bacini più profondi (e.g. Bacino di Monte Arnata, Foce e di 
Narni). Proprio nelle successioni bacinali, in prossimità dell’abitato di Foce e nella zona di Amelia, 
sono state riconosciute intercalazioni lentiformi di materiale neritico nei depositi selciferi dei 
Calcari e marne a Posidonia e dei Calcari Diasprigni. Si tratta di grainstones oolitici e peloidali 
associati o a bivalvi a guscio sottile o a gasteropodi e alghe, e caratterizzano strati dallo spessore 
limitato (max. 15 cm), fino a formare dei sottilissimi livelli (sub-centimetrici) all’interno delle 
pelagiti (vedi capitolo Stratigrafia per maggiori dettagli) (fig. 129d-e). Tali depositi hanno età post-
pliensbachiana e non possono, quindi, essere legati a benthic factories intra-bacinali, come 
discusso precedentemente. Il sistema carbonatico bentonico produttivo nel Giurassico medio-
superiore, più prossimo (circa 40km attualmente) all’area Amerina, era senza dubbio la 
Piattaforma Laziale-Abruzzese, anche se a scala regionale (ma a distanza assai maggiore, 
nell’ordine delle centinaia di chilometri) esistevano la piattaforma di Bagnolo e quella di 
Scorpena-Barbara, note nel sottosuolo (fig. 130)  
Il materiale alloctono riconosciuto nell’area Amerina deve essere stato convogliato verso questi 
settori da corridoi morfostrutturali ereditati dal Giurassico inferiore, quale appunto quello 
riconoscibile al di sotto della piana di Terni (fig. 131). Esso ha giocato il ruolo di depocentro 
interposto tra due PCP per tutto il Giurassico, e ha permesso di collegare un bacino a elevata 
componente detritica, come quello Sabino, con i settori più occidentali (in coordinate attuali) dove 
si aveva una sedimentazione puramente pelagica. Gli alti intrabacinali, in tutto questo, hanno funto 
da “canalizzatori” delle flussotorbiditi mediante le paleoscarpate sottomarine, controllando la 
distribuzione del materiale esportato. L’influenza degli alti morfostrutturali è altresì evidente nella 
Fig. 130: paleogeografia giurassica schematizzata dell’area analizzata. Sono state riportate le più importanti PCP (in blu) e la Piattaforma 
Laziale-Abruzzese (in verde), mentre in arancio sono indicate le possibili direzioni di flusso del materiale torbiditico risedimentato. 
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dorsale Narnese-Amerina. Infatti, confrontando i depositi del Giurassico medio e superiore di Foce 
e Amelia con coevi litotipi affioranti a Narni (circa 5 km più a SW di Foce) ma anche lungo tutta 
la dorsale Narnese, si può notare come questi ultimi non presentino tracce di materiale bentonico 
intercalato nelle pelagiti. Il fatto che le successioni bacinali più meridionali risultino “pulite”, 
quindi, può essere riferito al ruolo di schermo svolto dal Plateau Sabino nello smistamento delle 
flussotorbiditi. Il ruolo principale probabilmente è stato giocato dalla scarpata immergente verso 
il Bacino Sabino, che convogliò i flussi calci-clastici in senso meridiano e non ne permise l’arrivo 
nei settori Narnesi. I flussi granulari talvolta riuscivano a scavalcare l’ostacolo rappresentato dalla 
paleoscarpata E-immergente dell’alto Sabino, mediante il fenomeno di over-banking, portando 
alla sedimentazione di lenti oolitiche in una successione di top di PCP (Galluzzo & Santantonio, 
2002). Depositi che comunque non raggiunsero i Monti di Narni.  
In conclusione, l’unione degli elementi sedimentologici con quelli stratigrafici, strutturali e 
diagenetici, attraverso il denominatore comune di un progetto cartografico, ha permesso di tentare 
una ricostruzione paleogeografica anche inclusiva di settori coperti dai depositi plio-quaternari. Il 
caso del Bacino di Terni ne è l’emblema.  
 
 
Fig. 131: tentativo di ricostruzione dell’assetto 
paleotettonico giurassico di parte 
dell’Appennino centrale. Il profilo W-E 
rappresenta un transetto del sistema 
piattaforma/bacino che dalla Piattaforma 
Laziale-Abruzzese coinvolge il Bacino 
Sabino (Monti Sabini) e quello Umbro 
(Monti Narnesi). Il transetto N-S rappresenta 
una ricostruzione palinspastica dei Monti 
Sabini e Martani, dove due 
paleofaglie/paleoscarpate antitetiche hanno 




10. Tettonica estensionale del Cretaceo inferiore 
Gli effetti della fase estensionale del Giurassico inferiore nel dominio UMS sono ampiamente noti 
in letteratura e accettati dalla comunità scientifica, mentre assai meno conosciuta è l’esistenza, e 
la portata a scala regionale, di una fase estensionale post-rift nel Cretaceo inferiore. Elementi in 
proposito sono stati ricavati durante il lavoro di cartografia della Tesi Magistrale, grazie al 
riconoscimento di alcuni depositi di breccia, di età Cretaceo inferiore nella porzione più 
meridionale della dorsale Narnese, denominati “Breccia di Monte Cosce” (Cipriani, 2013, 2016; 
Cipriani & Santantonio, 2014a). Si tratta di depositi clastici, interpretati come sin-tettonici, legati 
al ringiovanimento di un margine giurassico. Partendo da questo presupposto, e analizzando 
attentamente la bibliografia (non solo a scala locale), si è notato come la portata di una fase 
estensionale del Cretaceo inferiore fosse molto più estesa del previsto. Esempi si hanno in Italia, 
sebbene evidenze dirette siano state raramente descritte (Monti d’Amelia - Fazzini, 1968; Monti 
Sabini - Galluzzo & Santantonio, 2002; Dorsale Umbro-Marchigiana – Giannini, 1960; Giannini 
et alii, 1970; Centamore et alii, 1971; Alvarez, 1989; Pierantoni et alii, 2013; Donatelli & 
Tramontana, 2014; Fabbi et alii, 2015, 2016a; Cipriani et alii, 2016; Menichetti, 2016; Monti 
Prenestini – Tavani et alii, 2015; Dorsale degli Lepini-Ausoni-Aurunci – Centamore et alii, 2007; 
Matese – Ruberti et alii, 2013; Monte Cetona – Jacobacci, 1962; Passerini, 1964; Kalin et alii, 
1979; Alpi Meridionali - Cozzaglio, 1891; Pasquarè & Mariotto, 1961; Castellarin, 1965, 1972, 
1982; sottosuolo padano - Nardon et alii, 1990; Alpi Liguri – Bertok et alii, 2012, 2016; Monti 
della Maiella - Casabianca et alii, 2002; Rusciadelli, 2005; Rusciadelli & Ricci, 2008; Penisola 
Sorrentina – Guzzetta, 1963; Tavani et alii, 2013; Gargano – Masse & Luperto Sinni, 1987; 
Bosellini & Morsilli, 1997; Borgomano, 2000; Graziano, 1999, 2001; Hairabian et alii, 2014; 
Jablonska et alii, 2016; Korneva et alii, 2016 ; offshore adriatico - Santantonio et alii, 2013), ma 
anche in altri settori tetidei (e.g., Provenza – Masse & Fenerci-Masse, 2011, 2013; Alpi Francesi 
– de Graciansky & Lemoine, 1988; Bièvre & Quesne, 2004; Carpazi occidentali – Michalik et alii, 
2012). Inoltre in Appennino si hanno esempi di tettonica sin-sedimentaria anche nel Cretaceo 
superiore, frequentemente associata a importanti fenomeni di risedimentazione di materiale 
neritico (e.g. Baldanza et alii, 1982; Decandia, 1982; Alvarez et alii, 1985, Alvarez, 1990; Corda 
et alii, 1986; Tavarnelli, 1994, 1996a; Marchegiani et alii, 1999).  
Per questo progetto si è deciso di analizzare quale sia stato il ruolo giocato dalle strutture 
estensionali ereditate dalla fase di rifting tetideo sullo sviluppo di faglie sin-sedimentarie post-rift 
e pre-orogeniche, confrontando le evidenze riconosciute nel settore Narnese con quelle di altre 
successioni mesozoiche italiane. Ci si è concentrati maggiormente sulla descrizione delle 
geometrie deposizionali e, dove possibile, delle relazioni fisiche tra i depositi sin-tettonici e il bed-
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rock pre-estensione. L’analisi delle microfacies ha permesso una descrizione dettagliata dei 
depositi clastici, mentre quella biostratigrafica con i nannofossili ha permesso di effettuare delle 
time-correlation fra intervalli ruditici di successioni differenti.  
Sono stati analizzati, oltre che la struttura Narnese-Amerina, anche altri settori dell’Appennino 
UMS, tra i quali i vicini Monti Sabini e il Monte Soratte, la dorsale di Monte Primo e il Monte 
Cetona. Infine, sulla base dei dati ottenuti dalla Breccia di Monte Cosce e date le similitudini 
stratigrafiche con la “Breccia di Ballino” (Castellarin, 1972), sebbene a fronte di una differenza di 
scala elevata, si è deciso di analizzare il margine occidentale del Plateau di Trento.  
 
I. Dorsale Narnese-Amerina 
Il riconoscimento della “Breccia di Monte Cosce” (Tavola XVIII-XIX) ha portato ad 
approfondire la tematica riguardante la tettonica cretacea e, rappresentando il deposito di 
riferimento per l’analisi effettuata in altri depositi sin-tettonici, si ritiene necessario richiamarne 
brevemente i caratteri principali (Cipriani, 2013) (fig. 132). Si tratta di depositi caotici e poligenici 
poggianti in discordanza su un substrato bacinali del Giurassico inferiore in contatto inconforme 
sull’horst stesso. Il Calcare Massiccio, inoltre, in prossimità dell’appoggio della breccia, presenta 
noduli da silicizzazione. I clasti, eterometrici, sono costituiti dalle unità pre- Cretaceo inferiore 
sommitale (dal Calcare Massiccio alle litofacies giurassico-cretacee bacinali alle facies condensate 
giurassiche di alto strutturale), e vi si associano pebbly mudstones biancastri in facies di Maiolica 
(con e senza calpionellidi). Il tutto è disperso in una matrice carbonatica a soli radiolari (scarsi) 
(fig. 133). L’aspetto della breccia è essenzialmente massivo, ma sono stati trovati livelli ben 
stratificati intercalati, costituiti o da microbrecce laminate e gradate, o da micriti pressoché sterili. 
Fig. 132: affioramento della Breccia di Monte Cosce, con marcato il contatto inconforme del deposito clastico con il Calcare Massiccio.  
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La mancanza fra i clasti di litologie più giovani del Cretaceo inferiore, l’assenza di calpionellidi e 
la presenza di esemplari di Hedbergella sp. nella matrice, così come l’analisi del nannoplancton 
(presenza di Watznaueria barnesiae, Nannoconus steinmannii, Rucinolithus terebrodentarius, 
Micrantholithus hoschulzii, Micrantholithus obtusus e assenza di nannoconidi a “canale largo” – 
E. Erba & C. Bottini, 2015, comunicazione personale) hanno permesso di attribuire questi depositi 
al Barremiano “medio” (Zona a nannofossili NC5D – Erba et alii, 1999), coincidente quindi con 
la parte più alta della Formazione della Maiolica (Cipriani, 2016). Tali corpi sono stati interpretati 
come depositi sin-tettonici, e sono stati ricondotti ad un episodio di riattivazione di una paleofaglia 
giurassica, con relativo ringiovanimento di un margine dell’alto di Monte Cosce (fig. 134). La 
dislocazione scoperchiò la stratigrafia del cuneo di onlap della successione giurassica di 
riempimento di bacino poggiante sull’alto stesso, che fu eroso (vedi sopra, composizione della 
breccia). Sul blocco di hangingwall della faglia cretacea si accumularono depositi clastici al top 
della Maiolica, e il re-instaurarsi di una paleotopografia articolata è sottolineato anche dalla 
presenza di frequenti slumps e di pebbly mudstones di Maiolica intercalati nelle Marne a Fucoidi.  
Partendo da questi dati si è cercato di riconoscere ulteriori evidenze della fase estensionale cretacea 
nei Monti di Narni e Amelia. Per quanto riguarda la porzione Narnese, gli unici indizi di una 
instabilità tettonica nel Cretaceo inferiore sommitale sono rappresentati da numerosi slumps 
affioranti al footwall del sovrascorrimento di Narni. Queste deformazioni plastiche, accentuate 
anche dalle liste di selce (fig. 119a), caratterizzano un intervallo al top della Maiolica dello 
spessore variabile tra i 10 e i 25 m, e sono riconoscibili lungo tutto il fianco orientale della catena 
Fig. 133: aspetto di terreno del deposito clastico, con clasti eterometrici e poligenici spigolosi ben visibili in erosione selettiva. 
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di Narni, da Vasciano a Madonna del Lecino, per un totale di circa 15 km. Le deformazioni sin-
sedimentarie rappresentano un importante strumento per il riconoscimento e l’analisi di 
paleopendii e per l’individuazione delle possibili zone di alimentazione del materiale plastico 
(Alvarez et alii, 1985; Alsop & Marco, 2012, 2013; Menichetti, 2016). Si è cercato, quindi, di 
misurare le direzioni assiali e le superfici assiali degli slumps per comprenderne la direzione di 
movimento, tenendo però a 
mente che questo tipo di 
depositi gravitativi 
frequentemente possiedono asse 
arcuato, fino a disporsi sub-
parallelamente alla direzione di 
scivolamento (Alsop & Marco, 
2012) (fig. 135). A Madonna del 
Lecino è stato possibile 
riconoscere, associati agli slumps, piani di scivolamento a basso angolo e nicchie di distacco che 
hanno permesso di riconoscere una direzione di movimento verso ENE e NE e quindi un 
paleopendio NE-immergente. I fenomeni di slumping in questo settore potrebbero anche essere 
stati controllati dalla formazione di un slope legato alla compattazione differenziale delle pelagiti 
poggianti sull’alto di Monte Santa Croce-Monte San Pancrazio. Questo, associato al parossismo 
estensionale barremiano, potrebbe aver facilitato l’innesco dei depositi gravitativi (fig. 136).  
Spostandosi sui Monti di Amelia, evidenze di tettonica sinsedimentaria sono state riconosciute a 
Podere Capalto, come ampiamente descritto nel capitolo di paleogeografia, ma anche a Podere 
Casaglia. Fazzini (1968) accenna all’esistenza di pebbly mudstones di Maiolica intercalati nelle 
Marne a Fucoidi vicino Amelia, sebbene non dia un’interpretazione del fenomeno. Questi ultimi  
Fig. 135: illustrazione schematica della geometria a pieghe e sovrascorrimenti di slumps 
(da Alsop & Marco, 2012). 
Fig. 134: tentativo di ricostruzione della fase tettonica del Cretaceo inferiore che ha causato il ringiovanimento del margine occidentale dell’alto 
di Monte Cosce.  
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Fig. 136: affioramenti di deformazioni plastiche al top della Maiolica di Sant’Urbano (in alto) e di Madonna del Lecino (al centro e in basso). 
In queste ultime foto è possibile riconoscere anche superfici erosive probabilmente riferibili a nicchie di distacco e piani di 
scivolamento.  
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depositi non sono stati riconosciuti durante il lavoro di campagna, probabilmente a causa della 
copertura vegetale e dell’attività antropica.  
A Podere Casaglia un limitatissimo affioramento (circa 10 m2) isolato in mezzo a una coltre eluvio-
colluviale è caratterizzato da depositi ruditici a clasti centimetrici, poligenici e usualmente 
spigolosi, ai quali si associano cobbles e pebbles di micriti a calpionellidi (per maggiori dettagli 
vedi capitolo “Stratigrafia” e figg. 52 e 53 per i caratteri litologici). I clasti riconosciuti sono 
riferibili alle unità pelagiche giurassiche e del Cretaceo inferiore affioranti nell’area, e sono 
immersi in una matrice micritica a soli radiolari. Questi depositi, che ricordano molto quelli 
riconosciuti a Monte Cosce, presentano al top una crosta di ossidazione associata a cristalli euedrali 
di goethite anche centimetrici, a indicare una fase di non sedimentazione e la formazione di un 
hardground. Il fatto che non affiorino depositi sotto- e sovrastanti la breccia non ha permesso di 
definire l’età del deposito, ma la mancanza di clasti con facies a foraminiferi planctonici (“tipo 
Scaglia”), così come la presenza di micriti bianche con e senza calpionellidi disperse in un fango 
a radiolari, permette di circoscrivere questi depositi a un intervallo coincidente con la deposizione 
del top della Maiolica. Ad avviso dello scrivente anche questo deposito clastico potrebbe essere 
ricondotto alla fase tettonica che ha interessato l’alto di Monte Cosce. La presenza fra i litoclasti 
di sole unità pelagiche bacinali suggerisce il coinvolgimento, ad opera di una faglia diretta, di una 
piena successione di hangingwall giurassica (piuttosto che la riattivazione di una faglia bordante 
il Calcare Massiccio), con conseguente formazione di una scarpata di faglia sottomarina e 
accumulo, ai piedi dello slope, di un talus clastico. Questo corpo ruditico potrebbe aver costituito 
una zona di alto morfologico con caratteri non deposizionali, suturato da depositi successivi alla 
Maiolica, spiegando così la presenza di croste ferruginose, verosimilmente legate a prolungata 














A- H – Rudstone/floatstone litoclastico, con clasti eterometrici, poligenici, mal classati, 
spigolosi, raramente sub spigolosi e arrotondati quando plastici. Fra i clasti si riconoscono: 
• grainstone a peloidi, ooidi e oncoidi con foraminiferi bentonici (valvulinidi) e 
frammenti di alghe, riferibili al Calcare Massiccio; 
• microbrecce con litoclasti di calcari di piattaforma carbonatica dispersi in una matrice 
calcisiltitica ricristallizzata, probabilmente riferibili a facies paleocarsiche del Calcare 
Massiccio;  
• packstone/wackestone a peloidi, probabilmente riferibili alle facies detritiche della 
Corniola; 
• mudstone a spicole di spugna, radiolari, frammenti di echinodermi e foraminiferi 
bentonici (Lingulina sp. in G), riferibili alle facies micritiche della Corniola; 
• wackestone a bivalvi a “guscio sottile”, da riferire alle facies toarciano-bajociane del 
Rosso Ammonitico/Calcari e marne a Posidonia; 
• pack-wackestone a radiolari silicizzati riconducibili ai Calcari Diasprigni; 
• clasti di selce; 
• wackestone a Saccocoma e radiolari riferibili ai Calcari a Saccocoma e aptici; 
• mudstone/wackestone a calpionellidi e Saccocoma riferibile al passaggio Calcari a 
Saccocoma e aptici/Maiolica;  
• mudstone/wackestone a calpionellidi e radiolari riferibili alla Maiolica;  
• mudstone quasi sterile con rarissimi radiolari, riferibili alle facies di top della Maiolica. 
La matrice si presenta con un fango micritico praticamente sterile. 



















A-C– Floatstone/wackestone litoclastico, con clasti eterometrici, poligenici, mal classati, 
spigolosi ma anche arrotondati nei casi di intraclasti. Fra i clasti si riconoscono: 
• wackestone a bivalvi a “guscio sottile”, da riferire alle facies toarciano-bajociane del Rosso 
Ammonitico/Calcari e marne a Posidonia; 
• pack-wackestone a radiolari silicizzati riconducibili ai Calcari Diasprigni; 
• selce; 
• wackestone a Saccocoma e radiolari riferibili ai Calcari a Saccocoma e aptici; 
• mudstone/wackestone a calpionellidi e radiolari riferibili alla Maiolica;  
• mudstone quasi sterile con rarissimi radiolari, riferibili alle facies di top della Maiolica. 
La matrice si presenta con un fango micritico praticamente sterile, nella quale si possono 
riconoscere piccoli aptici, frammenti di echinodermi e un esemplare di Hedbergella sp. in 
C. 
Sezioni sottili di diversi campioni della Breccia di Monte Cosce. 
D- Esemplare di Hedbergella sp. disperso nella matrice della Breccia di Monte Cosce. 
E-H – Floatstone a clasti di facies tipo-Maiolica, con mudstone-wackestone a soli radiolari, 
dispersi in un wackestone a foraminiferi planctonici (Ticinella roberti, hedbergellidi e 
globigerinidi). I clasti presentano bordi netti e, quando in contatto tra loro, con strutture 
stilolitiche; inoltre sono riconoscibili abbondanti ossidi di ferro. Sono riconoscibili strutture 
sedimentarie legate a fenomeni gravitativi come iso-orientazione dei foraminiferi 





II. Monti Sabini (Tavola XX) 
L’attenzione è stata rivolta anche ai Monti Sabini in quanto Farinacci in primis (1967), e poi 
Giovagnoli (1981), Santantonio & Galluzzo (1996) e Galluzzo & Santantonio (2002), descrivono 
filoni sedimentari che interessano una successione condensata (Plateau Sabino - Galluzzo & 
Santantonio, 2002). Tali filoni presentano spesso, ma non sempre, caratteri polifasici, in quanto 
sono costituiti sia da facies ricche in bivalvi a “guscio sottile”, sia da facies tipo-Maiolica. Quelli 
ricchi in posidoniidi, in particolare, sono riferiti da Galluzzo & Santantonio (2002) a una fase di 
instabilità tettonica nel Bajociano che ha portato anche al ringiovanimento del margine orientale 
del Plateau Sabino. Di maggiore interesse ai fini di questo lavoro sono, invece, quelli fatti di 
Maiolica, che caratterizzano tutto il Plateau Sabino spostandosi da N a S. Gli affioramenti più 
spettacolari si hanno in prossimità della Cava di Castiglione (fig. 137), dove le micriti biancastre 
cretacee contrastano con i colori bruni o rossastri dei depositi giurassici.  
Si presentano con giaciture da sub-verticali a inclinati di circa 60°, retrodeformando i circa 20° di 
inclinazione verso W delle pelagiti nelle quali sono intrusi, e con direzione variabile da N10 a 
N170, dato concordante con quanto descritto dagli Autori precedenti. Dal punto di vista tessiturale 
sono dei mudstone praticamente sterili, con rari radiolari, e nei quali si possono trovare dei clasti 
della roccia incassante. Filoni, anche se un po’ meno evidenti, sono stati riconosciuti anche lungo 
la strada che conduce verso l’abitato di Castiglione. Qui affiora estesamente la Maiolica passante 
Fig. 137: filoni di Maiolica che interessano depositi condensati toarciani affioranti sul fronte di scavo della Cava di Castiglione.  
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alle Marne a Fucoidi, e una trentina di metri al di sotto del limite fra le due unità diventano ben 
visibili alcune peculiarità. Infatti, nelle facies selcifere della Maiolica compaiono liste e noduli di 
selce con giacitura discordante rispetto al bedding, cioè si dispongono con inclinazioni sub-
verticali (circa 70°) o verticali (sempre retrodeformando la giacitura del master bedding) (fig. 138). 
Questo può esser spiegato col fatto che la selce, che ha natura diagenetica, abbia ripreso una 
discontinuità legata alla formazione di un filone sedimentario, che causa l’iniezione di facies della 
Maiolica nella Maiolica. A conferma di questo 
si ha la giacitura dei noduli di selce, che si 
orienta circa N-S, e la differenza nelle 
microfacies sia per quanto riguarda il contenuto 
fossilifero che la composizione della micrite. 
Fenomeno, questo, ancora più evidente quando 
i filoni di Maiolica con micriti a soli radiolari 
interessano facies dolomitizzate dal tipico 
colore giallo-arancio della Maiolica (fig. 139) 
e, come si potuto vedere dalle microfacies 
ricche in calpionellidi.  
Nella zona, ai filoni si associano slumps al tetto 
della Maiolica. Riguardo il fenomeno che 
avrebbe causato sia l’innesco dei fenomeni 
gravitativi che la formazione dei filoni 
sedimentari, è verosimile ricondurlo alla fase 
estensionale del Cretaceo inferiore che ha 
interessato l’alto strutturale di Monte Cosce e 
che avrebbe avuto ripercussioni anche nel 
vicino Plateau Sabino in quanto distano, attualmente, solo circa 4 km. Questo è rafforzato 
dall’analisi dei nannofossili, che suggerisce un’età Barremiano per le micriti nei filoni sedimentari 
(campione AC628; C. Bottini – comunicazione personale, 2016). Nel settore sabino le fratture 
cretaciche, che spesso riutilizzano quelle bajociane, hanno andamento (circa meridiano) 
coincidente con la direzione del margine orientale della PCP Sabina.   
Fig. 138: filoni di Maiolica con noduli di selce che si dispongono 
subverticali e seguono la giacitura delle discontinuità 
cretacee. Castiglione. 
Fig. 139: filoni di Maiolica che tagliano facies dolomitizzate 
(sempre di Maiolica) della successione di top del Plateau 
Sabino. 
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III. Monte Soratte (Tavola XX) 
La dorsale del Monte Soratte (e.g. Chiocchini et alii, 1975; Martinis, 1992) presenta numerose 
peculiarità stratigrafiche, soprattutto in prossimità dell’abitato di Sant’Oreste. Qui affiora una 
successione che dal Calcare Massiccio passa stratigraficamente al membro del calcare massiccio 
B, a testimoniare una fase di annegamento di un alto strutturale (Arragoni, 2006; Caporaletti, 
2006). Su questi ultimi depositi poggiano, però, in unconformity le facies del Cretaceo inferiore 
della Maiolica e depositi della Scaglia Bianca. Ai contatti in onlap si associano anche filoni 
sedimentari di facies aaleniano-bajociane ricche in bivalvi a “guscio sottile” (Calcari e marne a 
Posidonia), micriti a soli radiolari in facies tipo-Maiolica e mudstone a foraminiferi planctonici 
cenomaniani (Scaglia Bianca). Spesso i filoni presentano caratteri polifasici e hanno direzioni 
orientate circa NW-SE, mentre l’inclinazione, dove misurabile, si presenta sub-verticale (fig. 140). 
Il contatto inconforme della Maiolica sulle facies del calcare massiccio B è marcato anche dal 
fenomeno della silicizzazione, riconosciuta sia sulla la superficie di onlap che sulle pareti dei filoni 
sedimentari. L’appoggio in discordanza angolare delle pelagiti cretacee su un bed-rock 
caratterizzato da depositi pliensbachiani, suggerisce il fatto che questo settore del Monte Soratte 
abbia rappresentato una zona di margine di alto intrabacinale, almeno per quanto riguarda il 
Cretaceo inferiore (fig. 141). È tuttavia inaspettato che un margine già sepolto dalla Maiolica ospiti 
anche, lateralmente, contatti di onlap tra Calcare Massiccio e Scaglia Bianca. Ciò suggerisce che 
Fig. 140: filoni di Maiolica sub-verticali che interessano facies del Giurassico inferiore (membro del “calcare massiccio B”) ai quali si associano  
noduli di selce legati alla silicizzazione dei calcari di piattaforma. 
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il Calcare Massiccio sia stato ritagliato da una faglia, di età compresa tra quella della Maiolica di 
onlap e la Scaglia Bianca, che abbia ringiovanito la zona di margine giurassico. Anche qui, come 
nei Monti Sabini, i filoni di Maiolica possono riutilizzare vecchi filoni di Calcari e marne a 
Posidonia. L’analisi dei nannofossili provenienti da un filone di Maiolica restituisce un’età 
Barremiano-Aptiano inferiore (campione AC744 - C. Bottini, comunicazione personale, 2016), 
molto ben confrontabile col periodo di instabilità tettonica descritto sinora discusso 
  
Fig. 141: affioramento del contatto inconforme tra il Calcare Massiccio e la Maiolica. 
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IV. Monte Cetona (Tavola XX) 
Il Monte Cetona è caratterizzato da un fianco coricato di una sinclinale dove, nel settore orientale, 
affiorano le unità mesozoiche in giacitura rovesciata (Jacobacci, 1962; Passerini, 1964; Kalin et 
alii, 1979; Passeri & Venturi, 2005; Piscopo et alii, 2007). La successione giurassica e cretacea è 
riferibile alla Successione Toscana, dove alla Formazione del Monte Cetona (Retico) seguono il 
Calcare Massiccio (Hettangiano p.p.), il Calcare Selcifero di Limano (Hettangiano 
superiore/Sinemuriano inferiore), il Rosso Ammonitico in facies toscana (Sinemuriano p.p.), il 
Calcare Selcifero della Val di Lima (Pliensbachiano-Toarciano basale), il Rosso Ammonitico in 
facies umbra (Toarciano p.p.), le Marne a Posidonia (Toarciano p.p.-Bajociano), i Diaspri 
(Bathoniano-Kimmeridgiano) e le facies della Scaglia Toscana (Aptiano-Albiano). Interposti fra 
queste ultime due unità si hanno depositi ruditici già riconosciuti da Jacobacci (1962) e descritti 
da Passerini (1964) come “Brecce calcareo-diasprigne di Podere Cuculo I”. Proprio in prossimità 
di Podere Cuculo e lungo una fascia di circa 1 km sono state fatte osservazioni ed è stata misurate 
una sezione stratigrafica (figg. 142, 143). Quello che si è potuto notare è che al di sopra dei Diaspri, 
mediante una superficie di troncatura erosiva, poggiano depositi clastici poligenici e caotici, con 
clasti talvolta di diametro >1 m, soprattutto alla base. I blocchi di dimensioni maggiori sono 
costituiti da facies radiolaritiche, riferibili ai Diaspri, ai quali si associano blocchi spigolosi, 
raramente cobbles e pebbles, di pelagiti a formare depositi clasto-sostenuti che gradano verso l’alto 
a depositi fango-sostenuti (fig. 144). Fra i litoclasti sono state riconosciute anche facies riferibili 
al Calcare Selcifero di Limano, con depositi peloidali e bioclastici a spicole di spugna e radiolari, 
alle Marne a Posidonia, mudstone a Saccocoma riferibili al Rosso ad Aptici che però non affiorano 
nella zona, e intraclasti di Maiolica. I clasti di Maiolica, in particolare, si presentano sia con le 
facies a tintinnidi che a soli radiolari. Inoltre, è interessante notare come i blocchi con facies 
peloidali del Calcare Selcifero di Limano presentino evidenti tracce di silicizzazione, 
probabilmente formatesi una volta imballato nella breccia. Questi depositi eterometrici possiedono 
Fig. 142: affioramento della “Breccia di Podere Cuculo” in giacitura rovesciata, con in alto l’intervallo clastico, basale, che è separato da 
quello soprastante mediante un intervallo di facies tipo-Maiolica. 
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una matrice micritica bianca a radiolari. Una caratteristica della Breccia di Podere Cuculo è il fatto 
che presenti due eventi clastici distinti: uno basale direttamente a contatto con le radiolariti rosse 
e spesso circa 2 m, e uno superiore spesso 1,25 m, con interposte facies fangose bianche, 
apparentemente sterili o con rari radiolari, riferibili alla Maiolica (circa 1 m). Sul top della breccia 
sembrano poggiare in discordanza angolare le 
argilliti selcifere a foraminiferi planctonici 
della Scaglia Toscana. Le calciruditi sembrano 
possedere geometria lenticolare. Dal punto di 
vista delle microfacies, questi depositi si 
presentano come rudstone-to-floatstone 
litoclastici, eterometrici, con numerosi noduli 
di selce e clasti silicizzati. Abbondanti sono gli 
intraclasti plastici ricchi in calpionellidi e 
radiolari. Le argilliti che poggiano sulla breccia 
si presentano come un mudstone radiolaritico 
con rarissimi foraminiferi planctonici 
(?hedbergellidi). Queste potrebbero avere 
un’età aptiana, mentre l’analisi del 
nannoplancton delle micriti della Maiolica non 
ha fornito vincoli stratigrafici a causa della 
pessima preservazione dei nannofossili. Si 
potrebbe ipotizzare, comunque, un’età 
compresa fra l’Hauteriviano e il Barremiano superiore, dato che i) fra i clasti si hanno micriti a 
calpionellidi, ii) la matrice è fatta da micriti a rari radiolari e iii) il deposito è sigillato da facies 
probabilmente dell’Aptiano. Dal punto di vista sedimentologico questo deposito può essere 
interpretato come un debris-flow, anche se verso l’alto sembra apparentemente gradato. Passerini 
(1964) ritiene questi depositi come il frutto di una trasgressione marina o come il prodotto di frane 
sottomarine e suggerisce una provenienza dai Monti dell’Uccellina, dove è documentata una fase 
emersiva cretaceo-eocenica. Inoltre, lo stesso Autore riconosce fra i clasti facies oolitiche riferite 
al Calcare Massiccio. Secondo lo scrivente anche per questi depositi potrebbe essere ipotizzata 
una possibile origine tettonica, in quanto la presenza di blocchi di dimensioni metriche coinvolte 
nel corpo clastico, così come la presenza di litologie del Giurassico inferiore potrebbe essere 
riferita al coinvolgimento di un margine ereditato, non molto distante dalla zona di accumulo, in 
una fase estensionale cretacea.  
Fig. 143:  sezione stratigrafica misurata in località Podere Cuculo. 
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Fig. 144: aspetto di terreno della “breccia di Podere Cuculo” (in alto) e superficie lucida (in basso) dove è possibile apprezzare il carattere 










A- B– Filoni di Maiolica prelevati dal Plateau Sabino, con litoclasti di roccia incassante a 
bivalvi a “guscio sottile”, a calpionellidi e a Saccocoma che si associano con pebbles di 
facies tipo- Maiolica (micriti con e senza calpionellidi). Il riempimento del filone, invece, 
è una micrite sterile o con scarsi radiolari. Filoni di Maiolica dei Monti Sabini, 
Castiglione e Monte Macchialunga. 
 
C-D–  Filoni di micriti sterili fortemente dolomitizzate che interessano facies a calpionellidi, con 
scarsi cristalli di dolomite. Le linee tratteggiate marcano le pareti dei filoni sedimentari. 
Filoni di Maiolica dei Monti Sabini, Castiglione. 
 
E- Filone polifasico con litoclasti spigolosi, eterometrici e poligenici. Le microfacies riconosciute 
sono: 
1. packstone a peloidi, microncoidi, spicole di spugna, crinoidi con inviluppi micritici, 
bioclasti micritizzati, Agerina martana, Involutina liassica. Facies riferibili al calcare 
massiccio B; 
2. mudstone/wackestone a radiolari e Saccocoma, con calcisfere ma mancano 
chitinoidellidi Facies riferibili al Bugarone superiore; 
3. mudstone a soli e radiolari riferibili alla Maiolica; 
4. micriti praticamente sterili. 
Filoni polifasici del Monte Soratte. 
 
F–H- Floatstone litoclastico con ciottoli centimetrici inglobati in una matrice micritica con 
rare calpionelle, ostracodi e radiolari. Le microfacies dei clasti sono: 
• wackestone a radiolari e filaments riferibili alle Marne a Posidonia; 
• packstone a radiolari silicizzati riferibili ai Diaspri; 
• wacke-packstone a radiolari e frammenti di Saccocoma, riferibile al Rosso ad Aptici; 
• mudstone a calpionellidi, radiolari e calcisfere. Gli esemplari riconosciuti sono dominati da 
C. alpina. Facies della Maiolica. 
I contatti fra i clasti sono essenzialmente stilolitici, e con tracce di ossidazione. Noduli di 
selce sembrano sfumare gradualmente alle micriti della Maiolica, indicando principi di 





V. Dorsale di Monte Primo (Tavola XXI) 
Sono stati analizzati anche alcuni affioramenti sulla Dorsale di Monte Primo (dorsale Umbro-
Marchigiana), in cui sono riportate evidenze indirette della tettonica sin-sedimentaria medio-
cretacea (Fabbi et alii, 2015, 2016a; Cipriani et alii, 2016). Qui affiorano depositi gravitativi tipo 
debriti, calciruditi e calcareniti gradate intercalate nelle pelagiti al top della Maiolica e alla base 
delle Marne a Fucoidi (e.g. Fabbi, 2015). Queste si presentano in strati da massivi a lenticolari a 
tabulari, e dal punto di vista delle microfacies si tratta di rudstone-to-floatstone, o anche 
grainstone-to-packstone nel caso delle calcareniti (fig. 145). Fra i clasti sono stati riconosciuti: i) 
carbonati di piattaforma di età sia cretacea che del Giurassico inferiore (facies del Calcare 
Massiccio); ii) pelagiti di età dal Giurassico inferiore al Cretaceo inferiore della successione UMS, 
con caratteri di facies sia condensati che tipicamente bacinali; iii) pebbles di Maiolica con e senza 
calpionellidi; iv) bioclasti neritici sciolti, alimentati da una piattaforma carbonatica produttiva e 
coevi con i depositi in cui sono intercalati. Il tutto è disperso in una matrice micritica con facies 
tipo-Maiolica o tipo-Marne a Fucoidi.  
Sono state misurate 3 sezioni stratigrafiche composite, per un totale di 147 m (Sezione di Monte 
Primo, di Monte Mistrano e di Agolla - per un maggiore dettaglio, si rimanda a Fabbi et alii, 2016a) 
(fig. 146). In queste si è notato che i depositi debritici e calciruditici caratterizzano essenzialmente 
le facies della Maiolica, mentre le Marne a Fucoidi presentano principalmente calcareniti, talvolta  
Fig. 145: campioni di depositi clastici provenienti dalla sezione di Monte Mistrano, con superfici lucide dove possono essere apprezzate sia 
il carattere poligenico che l’eterometria dei singoli elementi (modificato da Fabbi et alii, 2016). 
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Fig. 146: sezioni stratigrafiche misurate sulla dorsale di Monte Primo (modificato da Fabbi et alii, 2016). 
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con spettacolari laminazioni da piano-parallele a incrociate con foreset asintotici. Dal punto di 
vista genetico, questi tipi di depositi possono essere riferiti o a variazioni eustatiche o a 
perturbazioni tettoniche, o a entrambe (Reijmer et alii, 2015). Sebbene la presenza del materiale 
bentonico coevo possa suggerire un controllo eustatico in ambienti di piattaforma carbonatica (fig. 
147), numerosi indizi hanno permesso di riconoscere un’origine tettonica per questi depositi. 
Questi sono: i) l’improvvisa comparsa dei depositi clastici in una “tranquilla” successione 
pelagica; ii) la presenza di litoclasti carbonatici del Cretaceo inferiore provenienti da una 
piattaforma carbonatica produttiva, riferibile a un arretramento tettonico del margine della 
piattaforma stessa; iii) la comparsa di clasti di pelagiti giurassiche (condensate e non), così come 
clasti riferibili al Calcare Massiccio, che implicano il coinvolgimento e lo smantellamento di una 
PCP giurassica prossima al settore analizzato. Tale fase tettonica, sulla base del contenuto 
paleontologico riconosciuto sia nel materiale neritico esportato (Montseciella arabica, 
Suppiluliumaella polyreme) che nelle pelagiti (primitivi hedbergellidi), sarebbe ascrivibile ad un 
intervallo compreso tra il Barremiano e l’Aptiano basale. 
 
  
Fig. 147: paleogeografia dell’area tetidea in analisi durante l’Aptiano, con evidenziate le piattaforme carbonatiche produttive e possibili aree-













A- Floatstone lito-bioclastico con un intraclasto fatto di wackestone a radiolari in facies tipo-
Maiolica, i cui bordi sono localmente stilolitici. Questo clasto è associato con elementi 
neritici quali frammenti di echinodermi e molluschi, peloidi e strutture microbiali, così 
come foraminiferi bentonici non definibili. Calciruditi di Monte Primo. 
B- Floatstone/packstone a frammenti di echinodermi, alghe calcaree dasicladacee, frammenti di 
molluschi, ?briozoi e intraclasti sub-millimetrici di micriti a radiolari. Calciruditi di 
Monte Primo. 
C, E- Floatstone litoclastico, con clasti fatti di grainstone a peloidi, inviluppi microbiali, 
foraminiferi bentonici e alghe. La matrice è una micrite a radiolari in facies di Maiolica. 
Calciruditi di Monte Primo. 
D- Rudstone/floatstone lito-bioclastico, con intraclasti di mudstone a radiolari, con i bordi 
spigolosi e talvolta stilolitizzati. Si associano ad elementi bentonici isolati, coevi con la 
matrice del deposito clastico fatta da micriti a soli radiolari in facies tipo-Maiolica. 
Calciruditi di Monte Primo. 
F- Wackestone/packstone a litoclasti con: i) grainstone a peloidi e noduli algali; ii) mudstone 
a radiolari. Si associa tritume bioclastico sciolto, con frammenti di molluschi ed 
echinodermi, e piccoli intraclasti micritici. Calciruditi di Monte Primo.  
G- Pebbly mudstone con intraclasti di wackestone a radiolari, dispersi in una matrice micritica 
quasi sterile. Calciruditi di Monte Primo. 
H- Grainstone a foraminiferi bentonici (Orbitolinidae), frammenti di echinodermi, molluschi, 






VI. Plateau di Trento/Bacino Lombardo (Tavola XXII-XXIV) 
Castellarin (1965, 1972) descrive brecce poligeniche di età cretacea caratterizzanti una fascia 
orientata circa N-S nelle Alpi Meridionali, tra il Lago di Garda e la Linea delle Giudicarie 
(“Breccia di Prabione” e “Breccia di Ballino”). Questi depositi, che caratterizzano il margine 
orientale del Bacino Lombardo, sono costituiti da clasti eterometrici sia di facies bacinali 
(Successione Lombarda) che di facies condensate appartenenti alla “successione veneta” del 
Plateau di Trento. Date le molte affinità con la “Breccia di Monte Cosce” sia per quanto riguarda 
le facies, sia per l’età e sia per le modalità di formazione, si è deciso di svolgere un’attività di 
campagna lungo il margine occidentale del Plateau di Trento, allo scopo di migliorare le 
conoscenze sedimentologiche e paleotettoniche. Basandosi sul lavoro di Castellarin (1972) e sulla 
cartografia geologica in scala 1:50.000 esistente (Fogli n° 059 “Tione di Trento” e n° 080 “Riva 
del Garda” – Servizio Geologico d’Italia, 2005a, b), sono state selezionate delle aree-campione 
nelle quali è stato condotto un rilevamento geologico di dettaglio in scala 1:10.000, applicando sia 
le metodologie classiche, sia l’approccio sedimentologico-stratigrafico basato sull’identificazione 
di associazioni di facies, di geometrie e di caratteri diagenetici peculiari, utilizzato in Appennino. 
Sono state, inoltre, misurate 8 sezioni stratigrafiche ed effettuato un campionamento al fine di 
condurre analisi di laboratorio (fig. 148). L’area analizzata ricade in una fascia che segue il 
margine del Plateau di Trento da S, in prossimità di Riva del Garda, fino a N sulle Dolomiti del 
Brenta. 
La stratigrafia dell’area è stata influenzata da varie deformazioni sin-sedimentarie, delle quali la 
più rilevante, come per il settore UMS, è quella legata al rifting del Triassico superiore-Giurassico 
inferiore (e.g. Castellarin, 1972; Bertotti et alii, 1993; Santantonio & Carminati, 2011). Questa ha 
smembrato la Piattaforma dei Calcari Grigi-Corna e causato la formazione di un alto strutturale 
(Plateau di Trento) raccordato al blocco di hangingwall (Bacino Lombardo) da una scarpata di 
faglia descritta come scarpata di Ballino-Garda. La Linea di Ballino presenta (attualmente) 
direzione circa N-S ed ha subito, durante l’evoluzione tettono-sedimentaria dell’area, numerose 
fasi di instabilità tettonica. Si possono riconoscere due successioni sedimentarie, che per quanto 
riguarda l’intervallo Giurassico-Cretaceo presentano evidenti variazioni sia di facies che di 
spessori: la Successione Veneta, a E della scarpata di Ballino, e la Successione Lombarda 
poggiante in onlap sul margine mesozoico (fig. 149).  
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Fig. 148: sezioni stratigrafiche misurate lungo il margine orientale del Bacino Lombardo. Lo spessore della Breccia di Ballino diminuisce 
allontanandosi dal margine del Plateau di Trento.  
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Di seguito verranno brevemente elencate le unità giurassiche e cretacee incontrate durante l’attività 
di campagna, ma per un maggiore dettaglio si rimanda a Castellarin (1972) e a Castellarin et alii 
(2005a, b). 
- Successione Veneta 
Caratteristica dell’Alto di Trento, si possono riconoscere:  
i) Gruppo dei Calcari Grigi, calcari di piattaforma carbonatica peritidale (Formazione di 
Monte Zugna + Formazione di Rotzo) con bancate oolitiche (Calcare Oolitico di 
Loppio) e litofacies a caratteri misti bentonico-pelagici tipici della zona di margine 
(membro di Tovel, + Calcare del Misone). Spessore 400 m. Età: ?Retico-
Pliensbachiano.  
ii) Formazione del Tofino (membro di Bocchetta Slavazi) (= Formazione di Tenno di 
Castellarin, 1972), pelagiti selcifere a spicole di spugna e radiolari, associati a bivalvi a 
“guscio sottile” interposte, nei settori marginali, tra il membro di Tovel/Calcare del 
Misone e il sovrastante Calcare oolitico di San Vigilio. Spessore 0-50 m. Età: Toarciano 
p.p. 
iii) Calcare oolitico di San Vigilio, encriniti e ooliti grigiastre e verso l'alto rosse, 
glauconitiche. Spessore: 0-70 m. Età: Toarciano-Aaleniano Inferiore. 
iv) Rosso Ammonitico Veronese, Calcari micritici mal stratificati, nodulari, rosato-rossi, 
fossiliferi. Spessore: 25 m. Età: Bajociano superiore-Titonico Inferiore. 
Fig. 149: assetto paleotettonico semplificato del sistema piattaforma/bacino tra il Plateau di Trento e il Bacino Lombardo. 
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v) Maiolica, calcari micritici rosati fino a bianchi. Localmente (Monte Misone) si hanno al 
top depositi clastici riferibili alla “Breccia di Ballino”. Spessore: 0-7 m. Età: Titonico-
Aptiano inferiore. 
 
- Successione Lombarda 
Successione depostasi all’hangingwall della Linea di Ballino-Garda, è caratterizzata dalle unità: 
i) Formazione della Corna, facies di piattaforma carbonatica. Spessore: 600-700 m. Età: 
Retico-Sinemuriano Inferiore. 
ii) Formazione del Tofino, calcari selciferi scuri a elementi pelagici (radiolari, spicole di 
spugna, bivalvi a “guscio sottile”) ricchi in calcitorbiditi, con slumps e brecce. È 
suddivisa in 4 membri, eteropici con la Corna (membro del Torrente Duina), con i 
Calcari Grigi (membro di Val degli Inferni e membro di Malga Tenera), con i livelli 
oolitici di San Vigilio (membro di Bocchetta Slavazi). Spessore: circa 1200 m. Età: 
Hettangiano-Bajociano inferiore. 
iii) Selcifero Lombardo, radiolariti grigie, verdi e rosse che passano a facies a Saccocoma 
(Rosso ad Aptici). Spessore: fino a 80 m. Età: Bajociano superiore-Titonico Inferiore 
iv) Maiolica, calcari micritici bianco-grigiastri, selciferi. In prossimità della Scarpata di 
Ballino la base è sostituita dalla “Breccia di Ballino”. Spessore: 30-250 metri. Età 
Titonico inferiore-Aptiano inferiore.  
v) Scaglia Variegata Alpina, calcari e marne grigio-verdi, selcifere, a foraminiferi 
planctonici e radiolari. Spessore: 0-25 m. Età: Aptiano-Cenomaniano. 
vi) Scaglia Rossa, calcari marnosi rossi, selciferi, a foraminiferi planctonici. La Scaglia 
Rossa poggia direttamente sui Calcari Grigi sulle Dolomiti del Brenta a causa di una 
fase estensionale che, come per quella in analisi in questo lavoro, nel Cretaceo superiore 
ha coinvolto il margine occidentale del Plateau di Trento; a questa si associano anche 
ingenti corpi clastici accumulati nei settori depocentrali. Spessore: 70-250 m. Età: 
Cenomaniano-Eocene.  
Con il coinvolgimento nelle deformazioni orogeniche alpine le strutture compressive hanno 
obliterato, nel settore prossimo al Lago di Garda, le relazioni originali esistenti tra l’alto giurassico 
di Trento e il bacino lombardo, mentre sulle Dolomiti del Brenta queste sono ancora preservate.  
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La “Breccia di Ballino”, analizzata mediante misurazione di sezioni stratigrafiche, si presenta con 
ruditi eterometriche e poligeniche, non classate e con clasti da spigolosi a sub-arrotondati (fig. 
150). La dimensione dei clasti varia da 
centimetrici a decametrici, con i blocchi di 
dimensioni maggiori concentrati soprattutto 
alla base del deposito. Si tratta di facies clasto-
sostenute e localmente fango-sostenute, che 
verso l’alto sembrano presentare tracce di 
gradazione diretta. L’intervallo ruditico nei settori più prossimali al margine cretaceo presenta 
tracce di amalgamazione di più episodi di risedimentazione, come indicato da diversi corpi 
canalizzati riconoscibili nella breccia (e.g. Monte Lione) e dall’intercalazione nelle pelagiti dei 
settori più distali di micro-brecce e slumps (e.g. Monte San Martino). Dal punto di vista delle 
microfacies, la Breccia di Ballino si presenta come un rudstone-floatstone litoclastico, con scarsa 
matrice micritica. Fra i clasti sono stati riconosciuti sia depositi della successione bacinale 
lombarda (Rosso ad Aptici, Selcifero Lombardo, Formazione del Tofino), sia depositi in facies 
veneta (Calcare oolitico di San Vigilio, Rosso Ammonitico Veronese), sia litoclasti di Calcari 
Grigi (Formazione di Monte Zugna, Calcare del Misone, membro di Tovel); a questi si associano 
abbondanti cobbles e pebbles di Maiolica, con facies sia a calpionellidi che a soli radiolari. I clasti 
sono dispersi in una matrice micritica quasi sterile. La base è netta, fortemente erosiva e con 
geometria irregolare sia alla meso- che alla macroscala (fig. 151). Infatti, spostandosi lungo lo 
strike del margine mesozoico si possono notare variazioni di spessore dei depositi clastici, a 
formare corpi canalizzati. Una caratteristica del deposito clastico è il contatto inconforme con 
litotipi giurassici della successione lombarda di età differenti. Le Brecce di Ballino, infatti, 
poggiano sulle facies toarciane della Formazione del Tofino a Monte Brugnol, fino al Rosso ad 
Fig. 150: affioramenti (in basso) e polished slab (in alto) di un campione di “Breccia di Ballino”, con clasti eterometrici e poligenici dispersi 
in una matrice biancastra in facies di Maiolica. 
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Aptici a Monte Lione. Anche il top del deposito è caratterizzato da una superficie netta e articolata 
sulla quale poggiano, usualmente in discordanza angolare, le pelagiti della Maiolica. L’analisi dei 
nannofossili dei depositi che sigillano la calciruditi indica un’età Barremiano (C. Bottini, 
comunicazione personale, 2016). Questi depositi possono essere interpretati come mass-flow, e 
presentano spessore massimo nei settori prossimali alla scarpata di Ballino, con valori misurati di 
circa 30 m a Laghisoli (a differenza dei 12 m descritti da Castellarin, 1972), che arriva a circa 5 m 
nella sezione di Selva Martina. Infine è stata misurata una sezione stratigrafica sul Monte Cadria 
(12 km a W del margine attualmente, considerando le varie dislocazioni), dove si hanno 248 m di 
Maiolica senza apparenti depositi clastici, ma solo degli slumps. 
  
Fig. 151: affioramento della “Breccia di Ballino” di Monte Lione, dove si può apprezzare la base fortemente 
erosiva sui depositi sottostanti e l’aspetto massivo del deposito clastico. 
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A Monte Ghirlo-Monte Valandro (porzione più meridionale delle Dolomiti del Brenta) è stato 
possibile osservare le relazioni esistenti tra i depositi clastici, le unità in cui sono intercalati e il 
blocco di footwall della faglia cretacea sul quale poggiano (fig. 152). La Breccia di Ballino in 
questo settore poggia direttamente sulle facies a bivalvi a “guscio sottile” del membro di Bocchetta 
Slavazi (Formazione del Tofino) (fig. 153), e lateralmente in discordanza angolare sulla scarpata 
cretacea dove affiorano i litotipi della Formazione di Monte Zugna (Hettangiano). Le pelagiti della 
Maiolica che sigillano le ruditi poggiano, a loro volta, in inconformità sia sul corpo clastico che 
sulla paleoscarpata cretacea. Il riconoscimento di originari contatti stratigrafici, marcati anche da 
evidenti fenomeni di silicizzazione (segnalati per la prima volta in questa sede) dei calcari 
Fig. 152: spettacolare panoramica del margine cretaceo del Plateau di Trento preservato a Monte Brugnol-Monte Ghirlo, dove la Breccia di 
Ballino poggia in discordanza angolare direttamente sulla Formazione di Monte Zugna mediante una paleoscarpata del Cretaceo 
inferiore, così come i depositi bacinali che sigillano il corpo clastico (Maiolica + Scaglia Variegata Alpina).  
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peritidali del blocco di alto (figg. 154-155), 
suggerisce il fatto che il margine cretaceo sia 
perfettamente preservato e non riattivato dalla 
tettonica estensionale del Cretaceo superiore. 
Inoltre la paleoscarpata presenta un angolo di 
inclinazione molto elevato (circa 70°), fatto da 
riferire ai fenomeni di arretramento erosivo, e 
questo ha permesso anche di stimare un rigetto 
minimo della paleofaglia di 40 m, coincidenti 
con l’esposizione topografica della superficie 
di paleoscarpata. A questi, però, andrebbero 
aggiunti (in maniera conservativa), almeno 30 
m di ooliti di San Vigilio e 25 m di Rosso 
Ammonitico Veronese (ritrovati come clasti 
nella breccia), poiché il blocco di footwall su 
cui poggiano i depositi clastici da presenta le 
facies del Monte Zugna col membro di Tovel. 
Questo porterebbe a un rigetto di almeno 95 m.  
La fase estensionale del Cretaceo inferiore, però, non ha coinvolto solo il margine di Ballino come 
descritto finora, ma anche settori più interni rispetto al margine (verso E). Faglie dirette, infatti, 
hanno dislocato la successione di alto strutturale, e portato alla conseguente formazione di una 
paleoscarpata sottomarina dove erano esposte le unità condensate giurassiche (fig. 156). Questo è 
Fig. 153: affioramento di Monte Brugnol, dove la “Breccia di 
Ballino” poggia direttamente su depositi del Giurassico 
medio mediante una superficie fortemente erosiva. 
Fig. 154: calcari di piattaforma hettangiani (Fm. di Monte Zugna) 
che presentano numerosi noduli di selce anche 
centimetrici, riferibili al contatto stratigrafico con le 
pelagiti selcifere della Maiolica (silicizzazione). 
Fig. 155: onlap dei depositi pelagici cretacei sul margine occidentale del Plateau di Trento, marcato da fenomeni di silicizzazione del bedrock 
carbonatico e dalla presenza di numerosi filoni sedimentari. Monte Ghirlo. 
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marcato sia dalla presenza di filoni sedimentari fatti di Maiolica, che dall’appoggio in discordanza 
angolare delle stesse facies sul blocco di letto della faglia cretacea (Monte Misone, Monti di 
Rizzana) (fig. 157). 
  
Fig. 156: onlap della Maiolica sui depositi condensati del Rosso Ammonitico Veronese, accompagnato anche da filoni sedimentari di Maiolica 
che interessano le stesse facies condensate. La tettonica estensionale cretacea ha qui interessato la successione di top del Plateau di 
Trento, ribassando anche il Rosso Ammonitico Veronese sulle facies a Lithiotis dei Calcari Grigi. La stella indica il punto di 
affioramento della figura 156. Monti di Rizzana.  
Fig. 157: particolare della foto soprastante, con filoni sedimentari fatti di Maiolica che interessano i depositi nodulari e ammonitiferi del Rosso 
Ammonitico Veronese. Monti di Rizzana. 
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In conclusione, i caratteri riconosciuti per la fase estensionale del Cretaceo inferiore sono (fig. 
158): i) un ringiovanimento della scarpata sottomarina e arretramento del margine occidentale del 
Plateau di Trento (Scarpata di Ballino - Castellarin, 1972), come evidenziato dalla presenza di 
grossi blocchi di calcari di piattaforma carbonatica (Calcari Grigi) nelle Brecce di Ballino, 
soprattutto nei settori più prossimali ai piedi della scarpata; ii) la presenza di nicchie di distacco, 
di filoni sedimentari e di brecce sin-sedimentarie anche nella successione condensata, a 
testimoniare come piccole deformazioni estensionali abbiano coinvolto non solo il margine 
giurassico, ma anche i settori più interni della PCP di Trento; iii) una continuità del deposito 
clastico lungo tutto il margine analizzato, sebbene con locali variazioni di spessore; iv) una 
geometria cuneiforme della Breccia di Ballino, che si assottiglia verso il Bacino Lombardo (a 
ovest) mentre gli spessori maggiori si hanno in prossimità del margine del Plateau, forse 
accentuato anche da un debole tilting verso E (possibile rollover) del blocco di hangingwall 
cretaceo con conseguente formazione di una zona depocentrale proprio in prossimità della scarpata 
stessa; v) la presenza di blocchi di unità bacinali (talvolta anche di 20 m di diametro), che potrebbe 
essere ricondotta non solo all’azione puramente erosiva del deposito clastico, come sostenuto da 
Castellarin (1972), ma forse anche all’attività di piccole strutture sin-sedimentarie antitetiche alla 
scarpata di Ballino che possono aver causato sediment failures nelle unità più antiche della Breccia 
di Ballino (non direttamente riconoscibili in campagna, a causa della deformazione post-cretacea 
cretacea). Questo può anche spiegare i locali contatti inconformi della Breccia di Ballino con 
diverse unità giurassiche della successione lombarda; vi) peculiari caratteri stratigrafico-
sedimentologico-diagenetici, applicati per descrivere i sistemi alto strutturale/bacino 
dell’Appennino (e.g. silicizzazione), sono chiaramente riconoscibili anche nella zona trentina, così 




Fig. 158: ricostruzione paleogeografica semplificata del sistema piattaforma/bacino tra il Plateau di Trento e il Bacino Lombardo durante il 
Cretaceo inferiore sommitale. Faglie sin-sedimentarie hanno causato l’arretramento del margine di Ballino verso E, e dislocato anche 











A-H – Rudstone/floatstone litoclastico, con clasti eterometrici, poligenici, mal classati, spigolosi, 
raramente sub-arrotondati quando plastici o nel caso degli intraclasti. Molto spesso i clasti 
sono in contatto reciproco, presentando usualmente bordi con fenomeni di stilolitizzazione. 
Materiale insolubile legato ai fenomeni di presso-soluzione può essere riconosciuto lungo i 
bordi degli elementi litici, insieme a minerali da ossidazione. Fra i clasti si riconoscono: 
• grainstone peloidi, noduli algali, foraminiferi bentonici con cemento sparitico 
(Gruppo dei Calcari Grigi); 
• mudstone-to-wackestone a radiolari e spicole di spugna, localmente con frammenti 
di echinoderma e molluschi (Formazione del Tofino); 
• wackestone/packstone a bivalvi a “guscio sottile”, riferibili alla Formazione del 
Tofino;  
• encriniti silicizzate con associati ooidi, probabilmente riferibili al Calcare oolitico di 
San Vigilio; 
• grainstone a bivalvi a guscio sottile, probabilmente riferibili alla “Lumachella a 
Posidonia”; 
• pack-wackestone a radiolari, silicizzati, riconducibili al Selcifero Lombardo; 
• wackestone a Saccocoma, Calpionella alpina, radiolari, (Selcifero Lombardo, 
membro del “rosso ad aptici”/Maiolica);  
• wackestone con embrioni di ammoniti, Saccocoma sp., radiolari e calcisphaerulidi 
(Rosso Ammonitico Veronese);  
• mudstone/wackestone a calpionellidi e Saccocoma riferibile al passaggio tra Rosso 
Ammonitico Veronese/“rosso ad aptici” e Maiolica;  
• mudstone/wackestone a calpionellidi e radiolari riferibili alla Maiolica;  
• wackestone a radiolari (Maiolica); 
• mudstone quasi sterile, con rarissimi radiolari, riferibili alle facies di top della 
Maiolica; 
• frammenti di noduli di selce. 
La matrice della breccia, dove riconoscibile, si presenta praticamente sterile, con 
nannomicriti compatte con sporadici radiolari. 














A-B – Floatstone litoclastico, con clasti eterometrici, poligenici, mal classati, spigolosi, raramente 
sub-arrotondati quando plastici o nel caso degli intraclasti. Quando i clasti sono in contatto 
reciproco, presentando bordi stilolitizzati, con associato materiale insolubile legato ai 
fenomeni di presso-soluzione e tracce di ossidazione. Fra i clasti si riconoscono: 
• wackestone con embrioni di ammoniti, belemniti, Saccocoma sp., radiolari e calcisphaerulidi 
(Rosso Ammonitico Veronese);  
• mudstone/wackestone a calpionellidi e Saccocoma riferibile al passaggio tra Rosso 
Ammonitico Veronese/“rosso ad aptici” e Maiolica;  
• mudstone/wackestone a calpionellidi e radiolari (Maiolica);  
• wackestone a radiolari (Maiolica); 
• mudstone quasi sterile, con rarissimi radiolari, riferibili alle facies di top della Maiolica; 
• frammenti di noduli di selce. 
La matrice della breccia, dove riconoscibile, si presenta praticamente sterile, con 
nannomicriti compatte con sporadici radiolari. 
Sezioni sottili di diversi campioni della Breccia di Ballino. 
C-G – Microbreccia gradata intercalata nelle pelagiti della Maiolica di Monte San Martino. Si 
tratta di rudstone-to-floatstone litoclastico, con abbondanti clasti silicizzati ai quali si 
associano: 
• wackestone finemente bioclastici; 
• mud-wackestone a calpionellidi e radiolari (Maiolica); 
• mudstone-wackestone a radiolari (Maiolica); 
• aptici silicizzati e fratturati, probabilmente isolati dalla roccia incassante; 
• frammenti di echinodermi.  
La matrice della calcirudite è una nannomicrite a soli radiolari. Depositi distali della Breccia 
di Ballino. 
H- Mudstone a radiolari con apparenti strutture fluidali da risedimentazione, dove si associano 
intraclasti micritici a radiolari e calpionellidi in facies di Maiolica e un clasto silicizzato. 






A-B– Floatstone-rudstone litoclastico, con clasti eterometrici, poligenici, mal classati, spigolosi, 
raramente sub-arrotondati quando plastici o nel caso degli intraclasti. Molto spesso i clasti 
sono in contatto reciproco, presentando usualmente bordi con fenomeni di stilolitizzazione. 
Materiale insolubile legato ai fenomeni di presso-soluzione può essere riconosciuto lungo i 
bordi degli elementi litici, insieme a minerali da ossidazione. Fra i clasti si riconoscono: 
• wackestone a calpionellidi, calcisphaerulidi, Saccocoma sp., radiolari (Rosso 
Ammonitico Veronese/Maiolica); 
• mudstone/wackestone a radiolari e calpionellidi (Calpionella elliptica) riferibili alla 
Maiolica; 
• mudstone/wackestone a calpionelle con Calpionellopsis simplex, del Valanginiano 
inferiore; 
• mudstone a radiolari, mal conservati e molto ossidati, con sporadici ostracodi 
(Maiolica). 
La matrice delle calciruditi, dove visibile, si presenta come una nannomicrite scarsamente 
bioclastica. Il deposito clastico è intercalato nelle facies della Maiolica caratterizzanti la 
successione di top del Plateau di Trento. Breccia di Ballino.  
C- Mudstone finemente lito-bioclastico, con frammenti litici non definibili dispersi in una 
matrice micritica. Il deposito si presenta apparentemente laminato, e rappresenta depositi 
fangosi intercalati nella Breccia di Ballino. 
D- Mudstone a radiolari e probabilmente primitivi foraminiferi planctonici. Depositi pelagici 
che sigillano la Breccia di Ballino. 
E- Contatto stratigrafico tra: i) packstone-grainstone a bivalvi a “guscio sottile” e foraminiferi 
bentonici riconducibili alle facies della “Lumachella a Posidonia”; ii) mudstone a soli 
radiolari che ingloba un calice di crinoide. Questo contatto testimonia il riempimento di 
una frattura cretacea (filone sedimentario) con le facies della Maiolica che attraversano 
depositi aaleniano-bajociani della successione di top di alto strutturale del Plateau di 
Trento. Breccia di Ballino. 
F- Filone sedimentario di Maiolica (mudstone sterile, con inglobati litoclasti delle rocce 
incassanti) che interessa un grainstone/packstone oolitico a crinoidi, foraminiferi bentonici 
(Ophthalmididae, Lenticulina sp.) e molluschi con glauconite. Gli ooidi hanno inviluppi 
micritici con lamine radiali, e presentano al nucleo bioclasti quali foraminiferi imperforati 
(Agerina sp.). La roccia incassante potrebbe essere riferita alle facies pliensbachiane 
dell’Oolite del Massone. Breccia di Ballino. 
H – Filoni sedimentari di micriti a foraminiferi planctonici che coinvolgono facies encrinitiche e 
oolitiche (packstone/grainstone oolitico a crinoidi) a Lenticulina sp. ed Involutina sp. Il 
riempimento è polifasico, con un primo caratterizzato da micriti a foraminiferi planctonici 
(Hedbergella sigali, H. aptiana, Guembelitria sp., Globigerinelloides sp.) e un secondo 
riempimento con mudstone a globotruncanidi. La prima associazione sembra indicare un’età 
Barremiano superiore-Albiano basale, coincidente con il top della Maiolica. Successione di 




10.1. Implicazioni della Tettonica Estensionale del Cretaceo inferiore  
I numerosi corpi clastici, i filoni sedimentari e le frequenti deformazioni plastiche riconosciute in 
diverse successioni pelagiche italiane rappresentano evidenze (indirette) di tettonica sin-
sedimentaria nel Cretaceo inferiore. La formazione di slumps in un contesto deposizionale 
puramente bacinale potrebbe essere guidata dall’esistenza di un gradiente davvero molto basso 
(circa 1° - Alsop & Marco, 2013; Jablonska et alii, 2015), e quindi potrebbero anche formarsi per 
compattazione differenziale, ma il fatto di i) associarsi frequentemente a brecce poligeniche così 
come a filoni sedimentari, e di ii) caratterizzare un intervallo stratigrafico ben definito (top della 
Maiolica – Barremiano), ha permesso di intuire che a innescare la formazione di questo tipo di 
depositi siano stati fenomeni di sismicità attiva sinsedimentaria. La presenza nelle calciruditi del 
Cretaceo inferiore di: i) clasti del bedrock carbonatico pre-rift (i.e. Calcare Massiccio e Gruppo 
dei Calcari Grigi), ii) facies selcifere del Giurassico medio/superiore (Calcari Diasprigni e 
Selcifero Lombardo), iii) facies condensate depositatesi sul top degli alti strutturali giurassici 
(Gruppo del Bugarone e Rosso Ammonitico Veronese) e di iv) intraclasti di facies tipo-Maiolica 
dispersi in una matrice di Maiolica, non potrebbe essere spiegata con un’origine puramente 
gravitativa. Allo stesso modo un’interpretazione non tettonica per l’accumulo di brecce e 
calciruditi nel Cretaceo inferiore dovrebbe prevedere la formazione di profonde incisioni (anche 
centinaia di metri), con erosione delle successioni di top di PCP e dei margini, fino al 
raggiungimento delle unità giurassiche di riempimento di bacino. Queste incisioni sarebbero 
riconoscibili solo in profondi canyons sottomarini, che si sarebbero dovuti formare per un 
importantissimo abbassamento (centinaia di metri) del livello del mare nel Barremiano, ma del 
quale non si hanno né evidenze sulle piattaforme carbonatiche produttive nel Cretaceo inferiore, 
né tantomeno nei bacini pelagici in analisi. Inoltre una fase erosiva non spiegherebbe la formazione 
di complesse reti di fratture riempite poi dalle facies pelagiche della Maiolica, coincidenti con gli 
odierni filoni sedimentari. L’ipotesi più accreditata rimane, quindi, quella di una fase estensionale 
nel Cretaceo inferiore.  
Lo sviluppo e la propagazione delle faglie dirette cretacee è stato controllato dalla presenza di 
discontinuità giurassiche con riutilizzo/riattivazione delle stesse, come si è potuto notare in 
numerosi casi (Monte Cosce, Amelia, Monti Sabini, Monte Soratte, Sud Alpino). Queste faglie 
normali hanno portato alla formazione di nuove aree depocentrali, riconoscibili nei blocchi di 
hangingwall delle faglie stesse, e causato l’esumazione di margini di alti strutturali ereditati dal 
Giurassico inferiore; tratti di paleoscarpate che dovevano essere seppelliti dai depositi della 
Maiolica, almeno per quanto riguarda il settore UMS. La presenza di depositi condensati 
giurassici, di blocchi di calcari di piattaforma carbonatica del Giurassico inferiore e di facies 
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selcifere bacinali fra i clasti dei depositi caotici accumulatesi in aree bacinali implica che dovevano 
trovarsi topograficamente (e strutturalmente) rilevati rispetto al neo-formato bacino cretaceo. Il 
back-stepping e l’erosione delle scarpate cretacee ha coinvolto, quindi, sia il top degli alti 
strutturali, sia il bed-rock carbonatico delle successioni di alto strutturale (Calcare 
Massiccio/Calcari Grigi s.l.) e sia il cuneo di onlap delle unità bacinali poggianti sui blocchi di 
footwall delle faglie giurassiche, causando così il ringiovanimento di strutture pre-esistenti.  
Purtroppo non sono state riconosciute evidenze dirette di fagliazione cretacea nel settore UMS 
(paleofaglie), soprattutto a causa della deformazione polifasica che ha interessato l’Appennino 
centro-settentrionale durante il Neogene e dell’erosione recente. Questo ha reso, quindi, complesso 
il calcolo dei possibili rigetti. Lungo il margine occidentale del Plateau di Trento si hanno, invece, 
paleofaglie e paleoscarpate cretacee localmente preservate in affioramento. Sebbene non siano 
stati trovati punti omologhi nei blocchi di tetto e letto tali da poter vincolare l’entità di rigetto delle 
faglie del Cretaceo inferiore, è stato possibile ricavare una stima delle dislocazioni mediante 
considerazioni di tipo stratimetrico. Come già discusso nel paragrafo VI “Plateau di Trento/Bacino 
Lombardo”, per il margine occidentale dell’alto trentino è stato stimato un rigetto di almeno 100 
m della faglia cretacea affiorante a Monte Ghirlo (Dolomiti del Brenta meridionali), ma non è 
escluso che questo potesse raggiungere anche i 150-200 m. Un valore simile può essere esportato 
anche al settore UMS, in quanto le faglie normali del Cretaceo inferiore dovevano dislocare dalla 
Maiolica, che sigillava l’articolata architettura ereditata dal Giurassico inferiore, alle facies della 
Corniola attraversando tutte le unità bacinali giurassiche, seppur di spessore ridotto in quanto 
poggianti sui blocchi di alto strutturale. Da rigetti di 200 m si può capire come la magnitudine 
delle faglie cretacee non sia confrontabile con quelle del Giurassico inferiore, in quanto queste 
ultime potevano raggiungere, delle volte, displacement fino a un ordine di grandezza maggiore 
rispetto a quelle del Cretaceo inferiore (vedi, per esempio, la paleofaglia giurassica Sabina con un 
rigetto di 1500-2000 m – Galluzzo & Santantonio, 2002). Non va, però, trascurato l’impatto che 
le strutture estensionali barremiane hanno avuto sulla paleogeografia cretacea dei bacini pelagici 
della Tetide alpina, come già evidenziato da Fabbi et alii (2016a). Inoltre le numerose evidenze 
indirette descritte in diverse successioni pelagiche del Cretaceo inferiore permettono di 
riconoscere, per questa fase estensionale post-rift, una portata non solo a scala di dominio, bensì 
di reame. 
La tettonica estensionale del Cretaceo inferiore risulta essere un argomento profondamente 
sottovalutato in passato, ma che invece può avere grosse implicazioni in almeno due settori-chiave 
per la geologia: quello economico e quello geodinamico. Riguardo gli aspetti economici, l’analisi 
delle deformazioni cretacee è importante poiché depositi clastici come la “Breccia di Ballino” o la 
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“Breccia di Monte Cosce” possono rappresentare ottimi reservoir per l’accumulo di idrocarburi. 
Questo poiché: i) hanno elevata porosità e permeabilità; ii) nelle successioni giurassiche e del 
Cretaceo inferiore si hanno numerosi livelli ricchi in materia organica che fungono da source-
rocks; iii) nell’evoluzione tettonica questi depositi hanno raggiunto, col seppellimento, la finestra 
ad olio; iv) sono sigillate dalle facies marnoso-argillose delle Marne a Fucoidi, della Scaglia 
Variegata Alpina o simili. Non è un caso, infatti, che depositi clastici sin-tettonici del Cretaceo 
inferiore siano coltivati da giacimenti petroliferi nel sottosuolo padano (Cavone oil field - Nardon 
et alii, 1990). La “Breccia di Cavone” rappresenta, infatti, il frutto del ringiovanimento tettonico 
del margine settentrionale della Piattaforma di Bagnolo. Sebbene non ci siano molti dati riguardo 
questi depositi, il fatto che siano sigillati dalle Marne del Cerro (=Marne a Fucoidi, Aptiano-
Albiano) permette di attribuire a questi depositi almeno un’età Aptiano inferiore.  
Le implicazioni geodinamiche riguardano una fase di forte riassestamento delle placche tettoniche 
che si ebbe nel Cretaceo inferiore. In particolare, la Tetide occidentale era attraversata da faglie a 
cinematica strike-slip di importanza regionale che collegavano l’Oceano Atlantico centrale e la 
Tetide Alpina (Dercourt et alii, 2000; Bertok & Martire, 2009). Inoltre dall’Hauteriviano iniziò il 
drifting nell’Oceano Atlantico settentrionale con il break-up tra il margine iberico e quello delle 
Newfoundland, al quale seguì una rotazione della Placca Iberica in senso antiorario guidata da 
margini trasformi (faglia trasforme sinistra Nord-Pirenaica -Vergés & Garcia, 2001). Questo 
margine trasforme connetteva il Golfo di Biscaglia con il Bacino di Valais, che subì il processo di 
oceanizzazione, e con l’Oceano Ligure-Piemontese (Schettino & Turco, 2011), e alla stessa 
struttura si associarono anche faglie estensionali e/o trascorrenti che controllarono lo sviluppo del 
Bacino Voconziano rispetto alla Piattaforma Provenzale (Francia sud-orientale - Montenat et alii, 
2004). La rotazione del blocco iberico causò anche l’apertura del Bacino di Biscaglia (Jammes et 
alii, 2010), ma la continua migrazione verso ESE della Placca Iberica causò nell’Aptiano l’inizio 
della subduzione della litosfera oceanica ligure (Schettino & Turco, 2011). Il continuo aprirsi 
dell’Oceano Atlantico centro-settentrionale comportò anche un’accelerazione nella rotazione in 
senso antiorario della Placca Africana rispetto all’Europa e questo guidò l’inizio della fase 
convergente tra le due placche nel Cretaceo inferiore sommitale, come testimoniato delle prime 
deformazioni eoalpine.  
Le strutture deformative cretacee riconosciute sia in Appennino centrale che lungo il margine del 
Plateau di Trento presentano, attualmente, trend circa meridiani. Infatti sia i filoni sedimentari 
misurati sui Monti Sabini (Galluzzo & Santantonio, 2002) e sul Monte Soratte, sia la “Breccia di 
Monte Cosce” (Cipriani, 2016), che il margine di Ballino (Castellarin, 1972) si dispongono lungo 
una direzione circa N-S. Sebbene la formazione di questi elementi sia stata fortemente controllata 
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dalla direzione degli elementi ereditati dal Giurassico inferiore, si può comunque ipotizzare che 
nel Cretaceo inferiore i campi di stress minimi (σmin) fossero orientati circa E-W (in coordinate 
attuali). Ruotando di circa 60° in senso orario le deformazioni legate all’orogenesi appenninica, si 
può notare come tutte le direzioni sopraelencate si vadano a disporre circa ENE-WSW, e quindi 
parallele sia alle principali strutture trascorrenti che interessavano la Tetide Alpina nel Cretaceo 
“medio”, e sia alle strutture estensionali e/o trascorrenti che hanno portato all’oceanizzazione del 
Bacino di Valais e alla formazione del Bacino Voconziano (fig. 159). Questo settore della Tetide 
mediterranea potrebbe aver risentito, quindi, dell’apertura del Golfo di Biscaglia, come ipotizzato 
da Bertok et alii (2016) per il Dominio Brianzonese, o a una tettonica trascorrente legata alle faglie 
trasformi ereditate dal rifting tetideo, come ipotizzato da Menichetti (2016) per la formazione degli 
slumps al top della Maiolica splendidamente esposti vicino Gubbio (Gola della Contessa).  
Non va però sottovalutato il fatto che queste strutture a principale componente estensionale si siano 
formate in un momento geologico in cui i campi di stress localmente erano compressivi in quanto 
legati alle fasi di convergenza tra Africa ed Europa e alla subduzione dell’Oceano Ligure-
Piemontese al di sotto del margine orientale della Placca Iberica. Purtroppo questo argomento 
meriterebbe di un maggior approfondimento, ma non è da escludere il fatto che queste strutture 
estensionali potessero coincidere con la formazione di faglie dirette pre-thrusting associate con la 
flessurazione di un peripheral bulge di natura alpina, come descritto da Tavani et alii (2015) per 
l’Appennino centrale. 
Fig. 159: ricostruzione delle placche della Tetide occidentale nel Cretaceo inferiore (Aptiano inferiore - modificato da Schettino & Turco, 
2011). In grigio è rappresentata la litosfera continentale, in verde le faglie trasformi, in rosso scuro i centri di oceanizzazione, i triangoli 
neri i margini convergenti, le frecce gialle indicano la direzione di movimento relativo delle placche, le stelle gialle i settori analizzati. 
AfP: Placca Africana; AP: Placca Adria; AT: Tetide Alpina; IP: Placca Iberica; LPO: Oceano Ligure-Piemontese; NPF: North 











11. Relazioni tra strutture ereditate dal Mesozoico e deformazioni neogenico-
quaternarie 
Un altro tema che si è deciso di approfondire in questa ricerca è dato dalla definizione delle 
relazioni esistenti tra paleogeografia mesozoica e strain orogenici miocenici ed estensionali plio-
pleistocenici. In letteratura è stato maggiormente considerato il ruolo giocato dalle strutture 
giurassiche durante le deformazioni compressive, piuttosto che i rapporti intercorsi tra elementi 
mesozoici, seppur deformati dai thrusts, ed estensione quaternaria. Allo sviluppo di entrambe le 
tematiche il settore Narnese-Amerino si presta in maniera particolare, grazie soprattutto al 
carattere polifasico della deformazione presente.  
- Relazioni tra sovrascorrimenti ed elementi mesozoici 
Come già anticipato nel capitolo di Tettonica e di Paleogeografia mesozoica, la strutturazione dei 
sovrascorrimenti miocenici è stata fortemente controllata dalla presenza di discontinuità 
reologiche ereditate dal Mesozoico. In letteratura si hanno diversi lavori sull’argomento (Boncio 
et alii, 1996, 2000; Calamita & Pierantoni, 1996; Calamita et alii, 1996; Tavarnelli, 1996b, 1999; 
Pierantoni, 1997a, b; Bigi et alii, 1998, 2000; Cello et alii, 2000; Scisciani et alii, 2002a, b; 
Calamita et alii, 2003; Tavarnelli et alii, 2004; Mazzoli et alii, 2005; Pierantoni et alii, 2005, 2013; 
Scisciani, 2009; Bollati et alii, 2011; Di Domenica et alii, 2012, 2014; Pace et alii, 2012; Pace & 
Calamita, 2013, 2014), e in molti di questi si parla di riattivazione di faglie giurassiche. Per 
riattivazione si intende ri-mettere in movimento qualcosa che si è già mosso in precedenza (i.e. 
faglie giurassiche), e questo implica che sui piani rimessi in attività ci siano tipici caratteri 
deformativi (indicatori cinematici, fasce cataclastiche, etc.). Inoltre, negli stessi lavori vengono 
confuse le paleoscarpate con le paleofaglie, motivo per cui si ritiene necessario qui richiamare 
quanto scritto nel capitolo. Una paleofaglia è il luogo in cui le unità mostrano contatti tettonici. 
Una paleoscarpata è una superficie su cui si hanno contatti stratigrafici con i depositi che poggiano 
su di essa, usualmente evidenziato da tipiche peculiarità diagenetico-sedimentologiche che ne 
indicano la preservazione del contatto. Poiché assai frequentemente in Appennino i contatti 
stratigrafici giurassici sono preservati, questo vuol dire che almeno le paleoscarpate non sono state 
riattivate durante le fasi orogeniche, bensì carreggiate passivamente durante lo sviluppo dei 
sovrascorrimenti 
Riguardo le paleofaglie, invece per contro, è rarissimo che affiorino in Appennino (così come la 
parte più bassa dei bacini di hangingwall giurassici), quindi riconoscerne fisicamente una 
riattivazione risulterebbe complicato. A questo va aggiunto il fatto che le strutture ereditate dal 
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Mesozoico presentano, generalmente, piani: i) ortogonali o ad alto angolo rispetto ai piani di 
sovrascorrimento, ii) con direzioni sub-parallele al σmax compressivo. Durante la strutturazione dei 
thrusts, quindi, vengono: a) tagliate se la loro direzione è parallela a quella dei thrusts; b) utilizzate 
come elementi di strappo o rampe laterali se lo strike di queste è parallelo alla vergenza orogenica. 
In quest’ultimo caso, però, svincoli laterali sfruttano, come unico elemento di debolezza, la 
direzione della paleostruttura e non il piano tal quale, anche poiché spesso questo presenta 
immersione opposta a quella della rampa/faglia di strappo. 
Analizzare le relazioni tra rampe laterali e thrust frontali, inoltre, permette di ricavare informazioni 
indirette riguardo quello che era l’assetto paleotettonico della struttura coinvolta, soprattutto in 
quei casi in cui i caratteri tipici di un alto strutturale (successione condensata di top di PCP, 
contatto stratigrafico paleoscarpata/pelagiti, silicizzazione etc.) non affiorino (come sempre 
succede ad esempio sui Monti Narnesi-Amerini). Sulla base di quanto esposto sopra, il passaggio 
da svincolo laterale a sovrascorrimento frontale rappresenta anche il passaggio da una 
paleofaglia/paleoscarpata giurassica a direzione parallela alla vergenza del thrust, a una 
paleofaglia/paleoscarpata con direzione parallela alla direzione del sovrascorrimento. Questo è ben 
riconoscibile, ad esempio, nella struttura di Monte Cosce (settore più meridionale dei Monti di 
Narni) dove è stata riconosciuta una PCP giurassica che attualmente si trova al tetto del 
sovrascorrimento di Monte Cosce (parte meridionale del sovrascorrimento di Narni). Lo stesso 
thrust, a causa della differenza reologica tra il Calcare Massiccio di alto strutturale e la successione 
bacinale poggiante in onlap sulla paleoscarpata settentrionale a direzione anti-appenninica (bacino 
di Piano Lago-Colle Prata), in prossimità del margine passa a una rampa laterale sinistra, mentre 
nella successione bacinale porta alla formazione di una piega per propagazione di faglia legata alla 
propagazione di un blind thrust. Il fatto più interessante è che, nonostante lo svincolo sinistro, la 
paleoscarpata NW-immergente è ancora preservata in affioramento con le tracce di silicizzazione 
del Calcare Massiccio e con l’appoggio inconforme delle pelagiti. Questo implica quindi che la 
rampa laterale sinistra abbia sfruttato, come elemento di debolezza, lo strike della paleostruttura 
giurassica, e che l’abbia dislocata ma non riattivata (fig. 160). Il cambio di cinematica da svincolo 
laterale a thrust frontale coincide, invece, con la dislocazione del margine con giacitura opposta a 
quella del sovrascorrimento (ENE-immergente). Situazione simile è stata riconosciuta anche a 
Monte San Pancrazio-Monte Santa Croce, anche se non è stato possibile osservare eventuali 
contatti primari in quanto erosi, e nell’alto di Amelia, dove il margine meridionale funge da rampa 
laterale del retroscorrimento di Monte Onico. 
Questo tipo di geometrie sono state riconosciute in molti settori dell’Appennino UMS, dal Monte 
Catria (Cannata, 2007) alla struttura del Monte Cucco (D’Emidio, 2007). 
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Fig. 160: blocco diagramma in 3D dei rapporti che intercorrono tra strutture orogeniche ed elementi ereditati dal Giurassico inferiore. 
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Durante il lavoro di rilevamento, inoltre, semplicemente conciliando evidenze strutturali con altre 
puramente stratigrafiche, è emerso un nuovo spunto geologico: comprendere il comportamento 
degli olistoliti di Calcare Massiccio intercalati nelle unità bacinali giurassiche, talvolta anche di 
grosse dimensioni, durante la compressione neogenica. Tema, questo, raramente approfondito (Di 
Francesco et alii, 2010; Bollati et alii, 2011; Cipriani & Santantonio, 2014b; Cipriani, 2016), e al 
quale si presta la zona di Podere Casanova, dove un olistolite di Calcare Massiccio con i relativi 
onlap delle pelagiti caratterizza l’hangingwall di un sovrascorrimento. Si ritiene che la differenza 
di reologia tra depositi pelagici ben stratificati e i calcari massivi di piattaforma del Calcare 
Massiccio sotto forma di olistoliti di dimensioni da decamentriche a ettometriche possa aver 
portato, durante le deformazioni compressive, allo sviluppo di piani di taglio tra gli olistoliti e le 
pelagiti che lo inglobano. Questo sarebbe una risposta al fatto che il Calcare Massiccio non riesca 
a sviluppare pieghe della stessa lunghezza d’onda delle pelagiti, per cui il risultato finale è una 
sovra-impronta meccanica su quelli che però erano originari contatti stratigrafici (fig. 161).  
I caratteri stratigrafici, sedimentologici e diagenetici tipici dei sistemi alto strutturale/bacino nel 
passato frequentemente non sono stati considerati durante l’analisi strutturale di settori 
dell’Appennino UMS. Questo ha comportato errori concettuali nell’interpretazione, nei calcoli dei 
rigetti e nelle retrodeformazioni delle diverse aree studiate, poiché basati soltanto su modelli 
matematici o modelli ideali. L’esempio più evidente è fornito dall’utilizzo di modelli multistrato, 
nel bilanciamento di sezioni geologiche di ampi settori di catena, con geometria layer cake 
piuttosto che introducendo la complessa architettura mesozoica. Questo ha spesso portato a 








Fig. 161: ricostruzione delle relazioni intercorse tra l’olistolite di Podere Casanova e le deformazioni orogeniche, con la propagazione di un piano di sovrascorrimento che causa la produzione di una sovraimpronta meccanica 
su originari contatti stratigrafici a seguito della formazione di una piega per propagazione di faglia.  
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- Relazione tra faglie dirette plio-pleistoceniche e strutture ereditate  
I rapporti tra lineamenti estensionali plio-pleistocenici, particolarmente invasivi nella Dorsale 
Narnese-Amerina in quanto spalla orientale del Graben del Tevere, ed elementi mesozoici 
rappresentano un argomento decisamente meno analizzato in letteratura in Appennino rispetto al 
tema orogenesi/strutture ereditate (Calamita et alii, 2010; Cipriani & Santantonio, 2014b; Bonini 
et alii, 2015; Cipriani, 2016). 
È importante sottolineare come le discontinuità mesozoiche nel Pliocene fossero state già 
deformate dalla propagazione dei thrusts, con dislocazione e conseguente rotazione degli elementi 
giurassici. Riguardo la crescita delle blind faults dirette cenozoiche, non è da escludere che 
possano essersi enucleate in piani di faglia giurassici in profondità ma, una volta raggiunto il 
blocco di tetto dei sovrascorrimenti, il loro sviluppo verso la superficie non può essere stato 
controllato dalle stesse faglie giurassiche, in quanto rigettate dai sovrascorrimenti e quindi non più 
radicate in profondità e continue con la struttura originaria. Si ritiene, invece per contro, che a 
influenzare la propagazione delle strutture estensionali nei settori più superficiali della crosta siano 
state: a) l’entità dei rigetti delle paleofaglie giurassiche; b) le zone di cerniera tra footwall e 
hangingwall nei sistemi PCP/bacino, che sono strettamente legate al punto precedente e che sono 
quei luoghi dove si hanno i minori spessori di Calcare Massiccio (fig. 162); c) la profondità 
(topografica e strutturale) dei depositi evaporitici triassici, fortemente controllata dalle modalità di 
strutturazione delle anticlinali di tetto dei sovrascorrimenti miocenici (fig. 163).  
Faglie che dislocano un’articolata paleogeografia mesozoica permettono anche di reinterpretare 
rigetti che appaiono eccessivamente elevati in strutture estensionali antitetiche con una spaziatura 
assai modesta (intesa come distanza perpendicolare allo strike delle faglie). È il caso del Monte 
San Pancrazio, dove a numerose faglie dirette SW-immergenti si associano strutture antitetiche a  
Fig. 162: ricostruzione geometrica ma semplificata di un sistema ad horst e graben giurassico non deformato dagli stress neogenici. I cerchi 
neri evidenziano le zone di massima debolezza dove, seguendo un ragionamento di parsimonia, si andrebbero ad impostare le faglie 
plio-pleistoceniche.  
Anidriti di Burano 
Calcare Massiccio 
Depositi pelagici  
giurassici 
Depositi pelagici cretacei 
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Fig. 163: interpretazione dell’influenza delle strutture ereditate dal Giurassico inferiore (seppure deformate dai thrusts miocenici) sulla 
propagazione delle faglie plio-pleistoceniche. Nei blocchi-diagramma in 2D si può notare come la zona in cui le faglie neogenico-
quaternarie potrebbero svilupparsi coincida con i) il minimo spessore di facies del Calcare Massiccio e ii) la massima elevazione 
topografica dei depositi evaporitici triassici. Nello schema in 3D si può notare come la zona di propagazione delle blind faults plio-
pleistoceniche vada a costituire una fascia che presenta lo stesso strike degli elementi mesozoici (paleofaglie e paleoscarpate). 
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generare un complesso sistema coniugato. Queste faglie mettono a contatto, con piani inclinati 60° 
e con spaziature inferiori ai 300 m, le unità bacinali della Corniola con i depositi del Calcare 
Massiccio e addirittura della Formazione del Monte Cetona. L’unica eccezione è rappresentata dal 
sistema antitetico di Monte Frasso, dove si ha una spaziatura di 6oo m. Prendendo proprio questo 
caso come riferimento, retrodeformando un’entità di rigetto stimato in almeno 750 m di rigetto 
(spessore tra il tetto della Formazione del Monte Cetona e i depositi della Corniola in una 
successione bacinale), si verrebbe a formare un gap fra i blocchi di letto e di tetto o, di 
conseguenza, un overlap dei depositi triassici e del Giurassico inferiore (fig. 164).Questo 
fenomeno si accentuerebbe ulteriormente se si tentasse di retrodeformare faglie antitetiche con 
spaziatura di 200 m e rigetto di 750 m. Questo fenomeno rappresenta quello che Twiss & Moores 
(1992) hanno descritto come sezione geologica di un graben geometricamente non ripristinabile. 
Per dirimere i problemi riguardanti l’apparente elevato displacement generato da lineamenti 
antitetici molto vicini tra loro, basterebbe implicare nelle retrodeformazioni il coinvolgimento di 
una paleostruttura giurassica tagliata dalle faglie dirette (e non riattivata), anche se non affiorante 
(fig. 165). Nel caso specifico dell’alto di Monte San Pancrazio, questa sarebbe una paleoscarpata 
W-immergente, sebbene nella zona non affiorino superfici di onlap fra il blocco di horst e le unità 
Fig. 164: ricostruzione geometrica ma semplificata della situazione di Monte Frasso, dove 750 m di rigetto non possono essere accomodati 
con un graben spaziato di 600 m.  
Fig. 165: bilanciamento della situazione di Monte Frasso, possibile solo introducendo una struttura ereditata che permetta di ridurre i notevoli 
rigetti geometricamente non possibili in un bacino così poco spaziato in una situazione tipo layer cake.  
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pelagiche di riempimento di bacino (per erosione e tettonica). L’eccezione di Stifone, dove si ha 
l’unica evidenza diretta dell’esistenza di un margine giurassico, rafforzerebbe questa 
interpretazione. I rigetti ipotizzabili passerebbero quindi da 750 m a meno di 330 m.  
La stessa situazione è stata già notata a Monte Cosce, dove la porzione più meridionale della Linea 
Podere Palombara-Vacone borda verso W l’alto giurassico di Monte Cosce, e dove si può 
apprezzare che la faglia normale segue perfettamente lo strike della paleoscarpata giurassica, 
tagliandola ma non riattivandola in quanto questa era stata ruotata dal thrust di Monte Cosce 
(Cipriani, 2016) e quindi aveva acquisito una pendenza troppo bassa per essere riutilizzata lungo 
dip. A questo tipo di relazioni possono essere riferite anche le strutture che dislocano l’alto di 
Monte San Pellegrino (Linea Monte Ciambella-Monte Arnata) e di Le Rote (Linea Monte Protto-
Monte Piglio).  
Ad Amelia, infine, il margine orientale dell’alto di Podere Capalto si presenta dislocato da una 
faglia diretta plio-pleistocenica che ribassa depositi del Giurassico medio e superiore sui calcari 
hettangiani del Calcare Massiccio. La presenza di filoni sedimentari al letto della faglia diretta ha 
permesso di riferire il blocco di footwall cenozoico a un margine giurassico. Questo margine 
poteva avere direzione circa N-S (in coordinate attuali), come suggerito dallo strike dei filoni 
stessi, e la faglia plio-pleistocenica, quindi, avrebbe sfruttato la direzione del paleoelemento senza 





Il rilevamento di 135 km2 della Dorsale Narnese-Amerina ha permesso di riconoscere un 
complesso assetto paleogeografico mesozoico, caratterizzato da un sistema ad alti e bassi 
strutturali intrabacinali ereditati dalla fase di rifting del Giurassico inferiore. Tale analisi è stata 
resa possibile non dal riconoscimento diretto di depositi condensati tipici di PCP, in quanto non 
affioranti, bensì dall’analisi delle associazioni di facies e dal riconoscimento di peculiarità 
sedimentologico-diagenetiche tipiche delle zone di margine giurassico, che invece sono molto ben 
esposte. Importanti elementi paleotettonici sono stati riconosciuti sui Monti di Narni, con l’alto di 
Monte San Pancrazio-Monte Santa Croce a caratterizzare il tetto del sovrascorrimento di Narni. 
Sui Monti di Amelia, invece, gli elementi paleotettonici riconosciuti sono l’alto di Monte San 
Pellegrino e l’alto di Fornole-Monte Arnata, ai quali si aggiunge la PCP di Podere Capalto. La 
presenza di grossi blocchi di Calcare Massiccio (olistolite di Podere Casanova e olistolite di Villa 
L’Aspreta), inglobati in successioni bacinali prossime ad alti strutturali, fungendo da alti 
morfologici, ha portato all’assottigliamento dei termini litostratigrafici e alla deposizione di facies 
ad affinità di alto in un contesto deposizionale, però, bacinale.  
Il rinvenimento di depositi torbiditici con componente bentonica, intercalati in pelagiti del 
Giurassico medio e superiore sui Monti di Amelia, costituisce un dato che pone nuovi vincoli ad 
una ricostruzione paleogeografica di questo settore dell’Appennino centrale. Il materiale neritico 
riconosciuto doveva essere stato necessariamente esportato dalla Piattaforma Laziale-Abruzzese, 
in quanto l’intero dominio UMS era già annegato (Pliensbachiano inferiore). La sua mappatura ha 
permesso di riconoscere l’esistenza di un bacino giurassico sotto l’odierna Piana di Terni, 
interposto tra la PCP Sabina e quella di Poggio Cisterne Vecchie. A sostegno dell’esistenza di un 
corridoio giurassico si hanno spettacolari scarpate giurassiche ai suoi fianchi, esposte con 
continuità per diversi km sui Monti Martani, con tutti i loro caratteri sedimentologico-stratigrafico-
diagenetici tipici (silicizzazione del Calcare Massiccio, depositi di episcarpata, filoni sedimentari, 
contatti stratigrafici preservati, corpi megaclastici nelle successioni di onlap). 
Evidenze della fase estensionale del Cretaceo inferiore sono state riconosciute nei depositi pelagici 
della Maiolica sotto forma di slumps e brecce, e con il contatto stratigrafico inconforme tra le 
Marne a Fucoidi e il Calcare Massiccio di alto strutturale ad Amelia (Podere Capalto). Tale fase, 
circoscritta al Barremiano, è riconoscibile in diverse successioni pelagiche italiane sotto forma di 
depositi clastici, discordanze angolari e filoni sedimentari. L’attività di campagna condotta nei 
settori trentini per confrontare la Breccia di Ballino con la Breccia di Monte Cosce, basata 
sull’analisi di peculiari caratteri stratigrafico-sedimentologici applicati per descrivere i sistemi alto 
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strutturale/bacino in Appennino, ha permesso di sottolineare come un rilevamento in chiave 
moderna sia adottabile anche in altri settori della Tetide mesozoica, permettendo una migliore 
definizione paleogeografica, che è essenziale per interpretare correttamente la strutturazione 
successiva.  
Con il coinvolgimento dell’area Narnese-Amerina nell’orogenesi, è stato possibile riconoscere 
come gli elementi ereditati dal Giurassico abbiano controllato lo sviluppo dei thrusts. Infatti i 
sovrascorrimenti principali si sono impostati nei blocchi di Calcare Massiccio di alto strutturale, 
accompagnati da svincoli laterali riferibili a paleoscarpate e paleofaglie giurassiche, mentre nei 
contesti bacinali, con formazioni sottilmente stratificate, si sono formati blind thrust con pieghe 
per propagazione di faglia. Un altro carattere ben osservabile in questo settore è dato dal 
comportamento degli olistoliti di Calcare Massiccio presenti nella successione bacinale durante la 
deformazione compressiva. Questi, in quanto dotati di comportamento reologico differente rispetto 
alle litologie circostanti, hanno risposto disarmonicamente al fitto piegamento, generando locali 
contatti di sovrascorrimento e di rampa laterale.  
La tettonica estensionale quaternaria, particolarmente evidente in questo settore dell’Appennino, 
ha sfruttato con modalità peculiari le paleostrutture ereditate dalla tettonica giurassica, non 
riattivando i piani, ma tagliandoli seguendo lungo strike la fascia di minimi di spessore del Calcare 
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Prof. MASSIMO SANTANTONIO 
Allegato I-A
CARTA GEOLOGICA DELLA DORSALE NARNESE 
SETTENTRIONALE E AMERINA MERIDIONALE
“PALEOGEOGRAFIA MESOZOICA ED EVOLUZIONE TETTONO-SEDIMENTARIA DELLA 
DORSALE NARNESE-AMERINA (APPENNINO CENTRALE): 
RILEVAMENTO GEOLOGICO, BIOSTRATIGRAFIA, ANALISI DI FACIES”
Dottorato di Ricerca in Scienze della Terra 
XXIX Ciclo
ROSSO AMMONITICO
Alla base facies tipo-Marne del Monte Serrone, con marne argillose e argille fogliettate grigio-verdastre. In questo intervallo è stato ritrovato il livello anossico del Toarciano infe-
riore. Viene subito sostituito da un’alternanza di marne calcaree e calcari marnosi molto spesso nodulari con frequenti livelli argillosi. La tessitura è mudstone-wackestone, il colore 
è tipicamente rosso, La stratificazione è sottile, la selce è assente. Il limite con l’unità successiva coincide con la comparsa della selce. Il contenuto paleontologico annovera abbon-
danti ammoniti, bivalvi a guscio sottile (Bositra buchii, Lentilla humilis), bioturbazioni (Thalassinoides, Chondrites), radiolari, gasteropodi, Atractites sp., rari crinoidi e brachio-
podi. Spessore:15-25 m. TOARCIANO  p.p.
FORMAZIONE DELLA MAIOLICA
Micriti bianco latte, talvolta avana, mediamente stratificate (20-40 cm in media), con noduli e strati di selce bianca o grigio-marrone, ma anche nerastra. Localmente è dolomitizzata 
e bioclastica, mentre al top presenta frequenti fenomeni di slumping. La tessitura è un mudstone, a volte wackestone a radiolari e calpionelle. Il contenuto fossilifero è caratterizzato 
da nannoplancton calcareo, radiolari, tintinnidi, piccoli gasteropodi e rare ammoniti nonché bioturbazioni, frequenti soprattutto verso l’alto dell’unità. A Podere Casanova poggia 
direttamente sul Calcare Massiccio. Spessrore: 40-70 m. TITONICO SUPERIORE-APTIANO INFERIORE
FORMAZIONE DELLO SCHLIER
 Alternanza di marne argillose e marne calcaree grigio piombo o nerastre, ma talvolta tendenti al bluastro. Il contenuto fossilifero è caratterizzato essenzialmente da foraminiferi 
planctonici, con la comparsa del genere Orbulina universa. BURDIGALIANO  p.p.-LANGHIANO  p.p.
FORMAZIONE DEL BISCIARO 
Alternanza di calcari selciferi e calcari marnosi grigio-verdastri o giallo-ocra in strati spessi fino a 50 cm, con peliti grigio-verdastre o grigio piombo. Abbondanti le liste, i noduli 
e gli strati di selce, tipicamente nera o grigio scuro, ma anche la glauconite; si rinvengono orizzonti vulcanoclastici. Il contenuto fossilifero è caratterizzato da foraminiferi plancto-
nici e bentonici, radiolari, pteropodi, bioturbazioni (Zoophycos e Chondrites), spicole di spugna e denti di pesce. Spessore: 70 m.AQUITANIANO  p.p.-BURDIGALIANO  p.p.
Membro dei “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma” 
Calcari nodulari massivi, da biancastro-verdastri a nocciola fino a rossi (Ceccanibbio, Amelia). Localmente dolomitizzati e privi di selce, sono ricchi in cefalopodi (ammoniti, 
aptici, belemniti), frammenti di crinoidi (Saccocoma sp.), brachiopodi. A L’Aspreta, a questi depositi è riferita anche una coquina ad ammoniti associata a tintinnidi e con matrice 
tipo-Maiolica. Il limite  superiore coincide con la scomparsa dei macrofossili, netta, così come il cambio di tessitura. Spessore: da 1 a 30 m. KIMMERIDGIANO SUPERIO-
RE-TITONICO/BERRIASIANO
Membro dei “calcari a spicole di spugna e crinoidi” 
Packstone-to-mudstone bioclastico arancio-nocciola, ben stratificato (10-30 cm). Manca completamente la selce. La fauna è dominata da crinoidi, cefalopodi, brachiopodi (terebra-
tulidi e rhynchonellidi), frammenti di molluschi, pelecipodi, foraminiferi bentonici (Involutina liassica, Spirillina sp., Agerina martana, Lagenidae, Nodosaridae) e spugne calcaree 
(Demospongea). Spicole di spugna e radiolari sono abbondanti. A L’Aspreta e Fornole tl’unità poggia direttamente sul Calcare Massiccio, marcato localmente da inviluppi stroma-
tolitici ossitati (Frutexites sp.). Compare anche in filoni (Podere Capalto, Amelia). Spessore: ca. 20 m. PLIENSBACHIANO INFERIORE - TOARCIANO p.p.
UNITA’ DEL CHIANI-TEVERE (cf. FORMAZIONE DEL CHIANI-TEVERE sensu Mancini et alii, 2004) 
Sabbie argilloso-siltose grigio-gialle, massive, poggianti in discordanza sul bed-rock carbonatico. Fauna oligotipica con Cerastoderma sp., Ostrea edulis, Thericium sp., Bittium 
deshayesi, Viviparus belluccii, Melanopsis affinis (CHT). Intercalati si hanno travertini sabbiosi tabulari fino a lenticolari, spessi fino a 20 m (tr). Spessore: >150 m.  CALABRIA-
NO - GELASIANO 
Depositi alluvionali
Sabbie siltose e ciottoli in piane alluvionali. OLOCENE
Depositi in alveo
Ciottoli carbonatici fino a blocchi e sabbie siltose di alveo. OLOCENE
SUPERSINTEMA DEL TEVERE
SINTEMA DEL NERA
Sabbie siltose e sabbie grossolane di alveo alle quali si associano lenti conglomeratiche  (NER); depositi terrazzati di piana alluvionale, talvolta con lenti embriciate di conglomera-
ti(NER1); ruditi massive, eterometriche e poligeniche con clasti delle dimensioni della sabbia fino ai blocchi che si associano con ad una matrice sabbioso-siltosa arrossata, cemen-
tata da carbonati di acque dolci travertinosi. Nelle gole del Nera si hanno anche travertini fitoermali (NER2). PLEISTOCENE - OLOCENE
SINTEMA DEL RIO GRANDE
Sabbie siltose e sabbie grossolane di alveo alle quali si associano lenti conglomeratiche (RIO); passano lateralmente a fanghi lacustri (RIO1); depositi terrazzati di piana alluviona-
le, talvolta con lenti embriciate di conglomerati (RIO2).  PLEISTOCENE - OLOCENE
Detrito di pendio. OLOCENE
Brecce di pendio 
Depositi di talus debolmente cementati, clinostratificati, massivi, eterometrici con matrice sabbiosa arrossata. OLOCENE



























































































 Calcari biancastri talvolta dolomitizzati, massivi o mal stratificati, con potenze da 1 a 5 metri, ma localmente ben stratificati. Tessituralmente è un grainstone bianco ghiaccio, a 
volte avana-nocciola con granuli rivestiti e livelli a oncoidi di dimensioni centimetriche, ma si possono riconoscere anche tessiture da mudstone a packstone, e da bindstone a 
rudstone. Frequenti fenestrae, bird’s eyes e laminazioni algali. Ricchi in Gasteropoda, Bivalvia, Echinoderma, Foraminifera, alghe (Palaeodasycladus mediterraneus, Cayeuxia 
spp., Rivularia spp., Solenoparaceae, Dasicladaceae, Cyanophyceae). ?RETICO p.p.-HETTANGIANO SUPERIORE
CMA
“Litofacies del calcare massiccio C” 
 Calcare massivo biancastro o nocciola con intercalati strati più sottili; la tessitura è wackestone - packstone con abbondanti resti bentonici dispersi in una matrice micritica con 
elementi pelagici. Abbondanti sono i noduli algali, con dimensioni anche maggiori ai 2 cm, cui si associano gasteropodi, brachiopodi, frammenti di echinodermi, ostracodi, alghe 
e spicole di spugna, radiolari. Spessore >60 m. HETTANGIANO TERMINALE - SINEMURIANO INFERIORE p.p. 
CMC
FORMAZIONE DEL MONTE CETONA 
Alternanza di calcari marnosi e calcari oolitici arancio-bruno-grigi con marne e argille scure con livelli anossici, passanti verso l’alto a calcari e dolomie, massivi o mal stratificati.  
Tessituralmente sono packestones-grainstones oolitici e oncolitici, bioclastici, ma si possono riconoscere anche tessiture mudstone-wackestone, e da bindstone a rudstone nei 
numerosi mounds e bioerme. Ricchi in Gasteropoda, Bivalvia (Rhaetavicula contorta), Echinoderma, Foraminifera (Triasina hantkeni, Aulotortus spp.), alghe. RETICO p.p.
CET
FORMAZIONE DELLA CORNIOLA
Calcari e calcari marnosi, talvolta nodulari, con stratificazione massiva (fino a 1 metro) nella porzione basale e regolare (10-30 cm) nella rimanente; nei livelli inferiori della forma-
zione la tessitura è grainstone-packstone bioclastici, mentre la porzione superiore è caratterizzata essenzialmente da wackestone-mudstone. Sono stati riconosciuti anche livelli 
calcareo-marnosi rosso-violacei nodulari fortemente ammonitiferi (”Ammonitico Rosso domeriano”). Abbondante la selce, sotto forma di liste o noduli di colore grigio-marrone 
o anche rosato-rossa. La fauna annovera gasteropodi, brachiopdi, crinoidi e frammenti di echinodermi,foraminiferi bentonici, spicole di spugna, radiolari, ammoniti. Spessore: 
>250 m. SINEMURIANO  p.p.-TOARCIANO INFERIORE BASALE
COR
CAS
Membro dei “calcari nodulari a filaments” 
Calcari nodulari arancioni o nocciola ben stratificati (20-30 cm). Manca completamente la selce e sono localmente dolomitizzati, l’unità è fortemente bioclastica, con bivalvi a 
“guscio sottile” (Bositra buchii, Lentilla humilis), ammoniti, foraminiferi bentonici (Lenticulina sp., Globuligerina oxfordiana), radiolari. Il limite superiore si ha con la scomparsa 
dei posidoniidi, e localmente con la comparsa di facies selcifere (L’Aspreta). Vicino Fornole l’unità poggia direttamente sul Calcare Massiccio e su facies tipo-Corniola. Spessore: 
12-20 m. TOARCIANO SUPERIORE-?BAJOCIANO INFERIORE
CNF
Membro dei “calcari nodulari ad ammoniti” 
Calcari che passano a calcari marnosi, nodulari, con abbondanti ammoniti e posidoniidi. A Podere Casanova l’unità presenta uno spessore di 0,6 m e d è estremamente nodulare. Il 




CALCARI E MARNE A POSIDONIA
Alla base alternanza di calcari giallo-verdastri e marne rosso-vinaccia e verde-grigio, con componente argillosa che progressivamente diminuisce verso l’alto mentre aumenta il 
contenuto in selce. Al top le litofacies sono calcareo-selcifere, con interstrati argillosi verdi. Lo spessore degli strati varia da centimetrico a decimetrico. La tessitura è mudsto-
ne-wackestone bioclastico, talvolta packstone. La fauna prevede abbondanti bivalvi a guscio sottile (Bositra buchii, Lentilla humilis), abbondanti radiolari, rare ammoniti, fram-




Unità calcareo-selcifera, con selce in strati e noduli; nei livelli più bassi si hanno delle vere e proprie radiolariti, mentre verso il top dell’unità si ha un graduale incremento della 
componente calcarea; frequenti sono gli interstrati argillosi verdastri. La stratificazione è sottile (5-15 cm), con geometria tabulare o irregolare tipicamente ondulata (pinch and 





Alternanze policrome di marne e marne argillose con marne calcaree e calcari marnosi a stratificazione fitta e sottile; sono abbondanti i livelli anossici a black shales. Il contenuto 
fossilifero è caratterizzato da foraminiferi planctonici (Hedbergella spp., Ticinella spp., Biticinella spp., Rotalipora spp.), biotubazioni (Zoophycos, Chondrites) e radiolari. Local-
mente sono stati rinvenuti dei depositi gravitativi laminati con pebbly mudstone ad elementi di Maiolica. APTIANO INFERIORE-ALBIANO MEDIO
MAF
MEMBRO TRANSIZIONALE 
Intervallo di transizione tra le Marne a Fucoidi e la Scaglia Bianca, litologicamente si presenta come un’alternanza ciclica di calcari biancastri e marne argillose grigio-verdastre, 
con selce in liste e noduli di colore variabile dal grigio-nero al rosa-rossastro-marrone. La tessitura è generalmente mudstone-wackestone a planctonici e radiolari. Il contenuto fossi-
lifero annovera: foraminiferi planctonici (Planomalina buxtorfi, Rotalipora spp., Biticinella spp.). Il limite superiore è posto in concomitanza con la scomparsa degli starti marnosi. 
Spessore: 13-39 m. ALBIANO SUPERIORE-CENOMANIANO  p.p.
ROC
FORMAZIONE DELLA SCAGLIA BIANCA 
Calcari micritici bianchi o avana, a tessitura mudstone con foraminiferi planctonici e abbondante selce grigio-marrone, nera al top. Si presenta sottilmente stratificata, con spessori 
degli strati dai 10 ai 20 cm. Nella parte più alta della formazione si riconosce un intervallo marnoso bruno-arancio ad elevata componente organica, riferibile al “Livello Bonarelli”. 
Il contenuto fossilifero è caratterizzato da abbondanti foraminiferi planctonici (Rotalipora spp.) e radiolari. Spessore: ca. 20 m. CENOMANIANO  p.p.-TURONIANO INFE-
RIORE
SBI
FORMAZIONE DELLA SCAGLIA ROSSA
Calcari e calcari marnosi selciferi, sottilmente o mediamente stratificati e dalla tipica colorazione rosato-rossa. La selce si presenta rossastra sotto forma di noduli, liste e strati sotti-
li. Nella SE della dorsale si presenta con atipiche colorazioni biancastro-giallognole, sottilmente stratificata e marcatamente più marnosa, ricca in pirite e con scarsa selce scura. 
Abbondanti depositi gravitativi tipo debris flow e turbidity flow si ritrovano intercalati nell’unità. Contenuto fossilifero è rappresentato essenzialmente da foraminiferi planctonici 
(Dicarinella spp., Marginotruncana sigali., Globotruncana spp., Globotruncanita spp., Contusotruncana contusa, heterohelicidi, Morozovella spp.) e radiolari. Spessore: 250 m. 
TURONIANO INFERIORE-EOCENE MEDIO
SRO
FORMAZIONE DELLA SCAGLIA VARIEGATA 
Alternanze varicolori di calcari marnosi e marne calcaree sottilmente o mediamente stratificate; si accompagna sporadicamente della selce rossa o violacea. Verso l’alto tende ad 
aumentare la componente terrigena, e anche la colorazione diventa grigio-verdastra. Il contenuto fossilifero è caratterizzato da foraminiferi planctonici (Globigerinatheka spp., 
Turborotalia sp., T. cerroazulensis) e radiolari. EOCENE MEDIO-EOCENE SUPERIORE
SVA
FORMAZIONE DELLA SCAGLIA CINEREA 
Calcari marnosi, marne calcaree e marne argillose di colore grigio piombo, grigio-verdastro e marrone sottilmente stratificate. Non si hanno litologie accessorie.  Il contenuto fossi-



























CALCARI A SACCOCOMA E APTICI
Calcari e calcari marnosi, talvolta nodulari, ricchi in noduli e liste di selce, con sottili livelli argillosi verdi interstrato. Il colore è giallognolo-avana e verde chiaro, mentre la selce 
assume tonalità verdi e anche bluastre. La formazione si presenta sottilmente stratificata (10-20 cm), sebbene nei livelli marnosi gli strati siano ancora più sottili. La tessitura è 
mudstone-wackestone, talvolta anche packstone bioclastici. Il contenuto paleontologico annovera crinoidi (Saccocoma tenellum, S. vernioryi), aptici (Laevaptychus spp.,  Lamel-
laptychus spp.), radiolari, brachiopodi, belemniti, Calcisphaerulidi (Stomiosphaera moluccana), ammoniti. Il limite superiore coincide con l’improvvisa scomarpa di macrofossili. 








































































STRATI VERTICALI O SUBVERTICALI
STRATI ORIZZONTALI O SUBORIZZONTALI
LIMITE STRATIGRAFICO, PRESUNTO
CONTATTO STRATIGRAFICO INCONFORME, PRESUNTO





FAGLIA DIRETTA SINSEDIMENTARIA IPOTIZZATA
FILONE SEDIMENTARIO
FAGLIA TRASCORRENTE DESTRA, PRESUNTA
FAGLIA TRASCORRENTE SINISTRA, PRESUNTA
QUOTA FORI DI LITOFAGI (s.l.m.) 
TRACCE DI SILICIZZAZIONE
PIEGA ALLA MESOSCALA ANTIFORME
PIEGA ALLA MESOSCALA SINFORME
TRACCIA DEL PROFILO GEOLOGICO
SEZIONI STRATIGRAFICHE MISURATE
ASSE DI PIEGA ANTICLINALE























Nei profili geologici allegati insieme alla carta sono rappresentate:
- Anidriti di Burano (ADB) in rosa scuro sottostanti ala Formazione del Monte Cetona e di età ?Norico - Retico p.p.
















SCHEMA DEI RAPPORTI STRATIGRAFICI
?
Faglia del Giurassico inf.















Litofacies del “calcare massiccio C”
(Hettangiano/Sinemuriano)
“Calcari a Saccocoma e aptici”
(Kimmeridgiano inf.-Titonico inf.)
Formazione della Maiolica
(Titonico sup.-Aptiano inf. p.p.)
“Calcari e marne a Posidonia”
(Toarciano sup. p.p. -Bajociano sup./?Batoniano)
“Calcari Diasprigni s.s.”
(Bajociano inf./?Batoniano-Kimmeridgiano inf.)
Formazione del Rosso Ammonitico
(Toarciano p.p.)
Formazione della Corniola
(Sinemuriano p.p.-Toarciano inf. p.p.)
“membro di Rocchette”
(Albiano med.-Cenomaniano p.p.)
Formazione della Scaglia Bianca
(Cenomaniano p.p.-Turoniano)
Formazione della Scaglia Rossa
(Turoniano-Eocene inf.)
Formazione della Scaglia Variegata
(Eocene med.-Eocene sup.)













“calcari a spicole di spugna e crinoidi”
(Pliensbachiano p.p.-Toarciano inf. p.p.)
“calcari nodulari ad ammoniti”
(Toarciano p.p.)
“calcari nodulari a laments”
(Toarciano p.p.-Bajociano sup.)
“calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”
(Titonico p.p.)
“Calcari a Saccocoma e aptici”
(Kimmeridgiano inf.-Titonico inf.)
Formazione della Maiolica
(Titonico sup.-Aptiano inf. p.p.)
50
 m
Le aree in bianco rappresentano aree non cartografate. 
Isoipse distanziate di 10 m. 
Dati geografici: WGS84 Datum, Gauss Boaga Projection, Zone 33N.
La base topografica è rappresentata dalla  C.T.R. (Carta Tecnica Regionale) dell’Umbria (disponibile online) 
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Prof. MASSIMO SANTANTONIO 
Allegato I-B
CARTA GEOLOGICA DELLA DORSALE NARNESE 
SETTENTRIONALE 
“PALEOGEOGRAFIA MESOZOICA ED EVOLUZIONE TETTONO-SEDIMENTARIA DELLA 
DORSALE NARNESE-AMERINA (APPENNINO CENTRALE): 
RILEVAMENTO GEOLOGICO, BIOSTRATIGRAFIA, ANALISI DI FACIES”
Dottorato di Ricerca in Scienze della Terra 
XXIX Ciclo
ROSSO AMMONITICO
Alla base facies tipo-Marne del Monte Serrone, con marne argillose e argille fogliettate grigio-verdastre. In questo intervallo è stato ritrovato il livello anossico del Toarciano infe-
riore. Viene subito sostituito da un’alternanza di marne calcaree e calcari marnosi molto spesso nodulari con frequenti livelli argillosi. La tessitura è mudstone-wackestone, il colore 
è tipicamente rosso, La stratificazione è sottile, la selce è assente. Il limite con l’unità successiva coincide con la comparsa della selce. Il contenuto paleontologico annovera abbon-
danti ammoniti, bivalvi a guscio sottile (Bositra buchii, Lentilla humilis), bioturbazioni (Thalassinoides, Chondrites), radiolari, gasteropodi, Atractites sp., rari crinoidi e brachio-
podi. Spessore:15-25 m. TOARCIANO  p.p.
FORMAZIONE DELLA MAIOLICA
Micriti bianco latte, talvolta avana, mediamente stratificate (20-40 cm in media), con noduli e strati di selce bianca o grigio-marrone, ma anche nerastra. Localmente è dolomitizzata 
e bioclastica, mentre al top presenta frequenti fenomeni di slumping. La tessitura è un mudstone, a volte wackestone a radiolari e calpionelle. Il contenuto fossilifero è caratterizzato 
da nannoplancton calcareo, radiolari, tintinnidi, piccoli gasteropodi e rare ammoniti nonché bioturbazioni, frequenti soprattutto verso l’alto dell’unità. A Podere Casanova poggia 
direttamente sul Calcare Massiccio. Spessrore: 40-70 m. TITONICO SUPERIORE-APTIANO INFERIORE
FORMAZIONE DELLO SCHLIER
 Alternanza di marne argillose e marne calcaree grigio piombo o nerastre, ma talvolta tendenti al bluastro. Il contenuto fossilifero è caratterizzato essenzialmente da foraminiferi 
planctonici, con la comparsa del genere Orbulina universa. BURDIGALIANO  p.p.-LANGHIANO  p.p.
FORMAZIONE DEL BISCIARO 
Alternanza di calcari selciferi e calcari marnosi grigio-verdastri o giallo-ocra in strati spessi fino a 50 cm, con peliti grigio-verdastre o grigio piombo. Abbondanti le liste, i noduli 
e gli strati di selce, tipicamente nera o grigio scuro, ma anche la glauconite; si rinvengono orizzonti vulcanoclastici. Il contenuto fossilifero è caratterizzato da foraminiferi plancto-
nici e bentonici, radiolari, pteropodi, bioturbazioni (Zoophycos e Chondrites), spicole di spugna e denti di pesce. Spessore: 70 m.AQUITANIANO  p.p.-BURDIGALIANO  p.p.
Membro dei “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma” 
Calcari nodulari massivi, da biancastro-verdastri a nocciola fino a rossi (Ceccanibbio, Amelia). Localmente dolomitizzati e privi di selce, sono ricchi in cefalopodi (ammoniti, 
aptici, belemniti), frammenti di crinoidi (Saccocoma sp.), brachiopodi. A L’Aspreta, a questi depositi è riferita anche una coquina ad ammoniti associata a tintinnidi e con matrice 
tipo-Maiolica. Il limite  superiore coincide con la scomparsa dei macrofossili, netta, così come il cambio di tessitura. Spessore: da 1 a 30 m. KIMMERIDGIANO SUPERIO-
RE-TITONICO/BERRIASIANO
Membro dei “calcari a spicole di spugna e crinoidi” 
Packstone-to-mudstone bioclastico arancio-nocciola, ben stratificato (10-30 cm). Manca completamente la selce. La fauna è dominata da crinoidi, cefalopodi, brachiopodi (terebra-
tulidi e rhynchonellidi), frammenti di molluschi, pelecipodi, foraminiferi bentonici (Involutina liassica, Spirillina sp., Agerina martana, Lagenidae, Nodosaridae) e spugne calcaree 
(Demospongea). Spicole di spugna e radiolari sono abbondanti. A L’Aspreta e Fornole tl’unità poggia direttamente sul Calcare Massiccio, marcato localmente da inviluppi stroma-
tolitici ossitati (Frutexites sp.). Compare anche in filoni (Podere Capalto, Amelia). Spessore: ca. 20 m. PLIENSBACHIANO INFERIORE - TOARCIANO p.p.
UNITA’ DEL CHIANI-TEVERE (cf. FORMAZIONE DEL CHIANI-TEVERE sensu Mancini et alii, 2004) 
Sabbie argilloso-siltose grigio-gialle, massive, poggianti in discordanza sul bed-rock carbonatico. Fauna oligotipica con Cerastoderma sp., Ostrea edulis, Thericium sp., Bittium 
deshayesi, Viviparus belluccii, Melanopsis affinis (CHT). Intercalati si hanno travertini sabbiosi tabulari fino a lenticolari, spessi fino a 20 m (tr). Spessore: >150 m.  CALABRIA-
NO - GELASIANO 
Depositi alluvionali
Sabbie siltose e ciottoli in piane alluvionali. OLOCENE
Depositi in alveo
Ciottoli carbonatici fino a blocchi e sabbie siltose di alveo. OLOCENE
SUPERSINTEMA DEL TEVERE
SINTEMA DEL NERA
Sabbie siltose e sabbie grossolane di alveo alle quali si associano lenti conglomeratiche  (NER); depositi terrazzati di piana alluvionale, talvolta con lenti embriciate di conglomera-
ti(NER1); ruditi massive, eterometriche e poligeniche con clasti delle dimensioni della sabbia fino ai blocchi che si associano con ad una matrice sabbioso-siltosa arrossata, cemen-
tata da carbonati di acque dolci travertinosi. Nelle gole del Nera si hanno anche travertini fitoermali (NER2). PLEISTOCENE - OLOCENE
SINTEMA DEL RIO GRANDE
Sabbie siltose e sabbie grossolane di alveo alle quali si associano lenti conglomeratiche (RIO); passano lateralmente a fanghi lacustri (RIO1); depositi terrazzati di piana alluviona-
le, talvolta con lenti embriciate di conglomerati (RIO2).  PLEISTOCENE - OLOCENE
Detrito di pendio. OLOCENE
Brecce di pendio 
Depositi di talus debolmente cementati, clinostratificati, massivi, eterometrici con matrice sabbiosa arrossata. OLOCENE



























































































 Calcari biancastri talvolta dolomitizzati, massivi o mal stratificati, con potenze da 1 a 5 metri, ma localmente ben stratificati. Tessituralmente è un grainstone bianco ghiaccio, a 
volte avana-nocciola con granuli rivestiti e livelli a oncoidi di dimensioni centimetriche, ma si possono riconoscere anche tessiture da mudstone a packstone, e da bindstone a 
rudstone. Frequenti fenestrae, bird’s eyes e laminazioni algali. Ricchi in Gasteropoda, Bivalvia, Echinoderma, Foraminifera, alghe (Palaeodasycladus mediterraneus, Cayeuxia 
spp., Rivularia spp., Solenoparaceae, Dasicladaceae, Cyanophyceae). ?RETICO p.p.-HETTANGIANO SUPERIORE
CMA
“Litofacies del calcare massiccio C” 
 Calcare massivo biancastro o nocciola con intercalati strati più sottili; la tessitura è wackestone - packstone con abbondanti resti bentonici dispersi in una matrice micritica con 
elementi pelagici. Abbondanti sono i noduli algali, con dimensioni anche maggiori ai 2 cm, cui si associano gasteropodi, brachiopodi, frammenti di echinodermi, ostracodi, alghe 
e spicole di spugna, radiolari. Spessore >60 m. HETTANGIANO TERMINALE - SINEMURIANO INFERIORE p.p. 
CMC
FORMAZIONE DEL MONTE CETONA 
Alternanza di calcari marnosi e calcari oolitici arancio-bruno-grigi con marne e argille scure con livelli anossici, passanti verso l’alto a calcari e dolomie, massivi o mal stratificati.  
Tessituralmente sono packestones-grainstones oolitici e oncolitici, bioclastici, ma si possono riconoscere anche tessiture mudstone-wackestone, e da bindstone a rudstone nei 
numerosi mounds e bioerme. Ricchi in Gasteropoda, Bivalvia (Rhaetavicula contorta), Echinoderma, Foraminifera (Triasina hantkeni, Aulotortus spp.), alghe. RETICO p.p.
CET
FORMAZIONE DELLA CORNIOLA
Calcari e calcari marnosi, talvolta nodulari, con stratificazione massiva (fino a 1 metro) nella porzione basale e regolare (10-30 cm) nella rimanente; nei livelli inferiori della forma-
zione la tessitura è grainstone-packstone bioclastici, mentre la porzione superiore è caratterizzata essenzialmente da wackestone-mudstone. Sono stati riconosciuti anche livelli 
calcareo-marnosi rosso-violacei nodulari fortemente ammonitiferi (”Ammonitico Rosso domeriano”). Abbondante la selce, sotto forma di liste o noduli di colore grigio-marrone 
o anche rosato-rossa. La fauna annovera gasteropodi, brachiopdi, crinoidi e frammenti di echinodermi,foraminiferi bentonici, spicole di spugna, radiolari, ammoniti. Spessore: 
>250 m. SINEMURIANO  p.p.-TOARCIANO INFERIORE BASALE
COR
CAS
Membro dei “calcari nodulari a filaments” 
Calcari nodulari arancioni o nocciola ben stratificati (20-30 cm). Manca completamente la selce e sono localmente dolomitizzati, l’unità è fortemente bioclastica, con bivalvi a 
“guscio sottile” (Bositra buchii, Lentilla humilis), ammoniti, foraminiferi bentonici (Lenticulina sp., Globuligerina oxfordiana), radiolari. Il limite superiore si ha con la scom-
parsa dei posidoniidi, e localmente con la comparsa di facies selcifere (L’Aspreta). Vicino Fornole l’unità poggia direttamente sul Calcare Massiccio e su facies tipo-Corniola. 
Spessore: 12-20 m. TOARCIANO SUPERIORE-?BAJOCIANO INFERIORE
CNF
Membro dei “calcari nodulari ad ammoniti” 
Calcari che passano a calcari marnosi, nodulari, con abbondanti ammoniti e posidoniidi. A Podere Casanova l’unità presenta uno spessore di 0,6 m e d è estremamente nodulare. Il 




CALCARI E MARNE A POSIDONIA
Alla base alternanza di calcari giallo-verdastri e marne rosso-vinaccia e verde-grigio, con componente argillosa che progressivamente diminuisce verso l’alto mentre aumenta il 
contenuto in selce. Al top le litofacies sono calcareo-selcifere, con interstrati argillosi verdi. Lo spessore degli strati varia da centimetrico a decimetrico. La tessitura è mudsto-
ne-wackestone bioclastico, talvolta packstone. La fauna prevede abbondanti bivalvi a guscio sottile (Bositra buchii, Lentilla humilis), abbondanti radiolari, rare ammoniti, fram-




Unità calcareo-selcifera, con selce in strati e noduli; nei livelli più bassi si hanno delle vere e proprie radiolariti, mentre verso il top dell’unità si ha un graduale incremento della 
componente calcarea; frequenti sono gli interstrati argillosi verdastri. La stratificazione è sottile (5-15 cm), con geometria tabulare o irregolare tipicamente ondulata (pinch and 





Alternanze policrome di marne e marne argillose con marne calcaree e calcari marnosi a stratificazione fitta e sottile; sono abbondanti i livelli anossici a black shales. Il contenuto 
fossilifero è caratterizzato da foraminiferi planctonici (Hedbergella spp., Ticinella spp., Biticinella spp., Rotalipora spp.), biotubazioni (Zoophycos, Chondrites) e radiolari. Local-
mente sono stati rinvenuti dei depositi gravitativi laminati con pebbly mudstone ad elementi di Maiolica. APTIANO INFERIORE-ALBIANO MEDIO
MAF
MEMBRO TRANSIZIONALE 
Intervallo di transizione tra le Marne a Fucoidi e la Scaglia Bianca, litologicamente si presenta come un’alternanza ciclica di calcari biancastri e marne argillose grigio-verdastre, 
con selce in liste e noduli di colore variabile dal grigio-nero al rosa-rossastro-marrone. La tessitura è generalmente mudstone-wackestone a planctonici e radiolari. Il contenuto fossi-
lifero annovera: foraminiferi planctonici (Planomalina buxtorfi, Rotalipora spp., Biticinella spp.). Il limite superiore è posto in concomitanza con la scomparsa degli starti marnosi. 
Spessore: 13-39 m. ALBIANO SUPERIORE-CENOMANIANO  p.p.
ROC
FORMAZIONE DELLA SCAGLIA BIANCA 
Calcari micritici bianchi o avana, a tessitura mudstone con foraminiferi planctonici e abbondante selce grigio-marrone, nera al top. Si presenta sottilmente stratificata, con spessori 
degli strati dai 10 ai 20 cm. Nella parte più alta della formazione si riconosce un intervallo marnoso bruno-arancio ad elevata componente organica, riferibile al “Livello Bonarelli”. 
Il contenuto fossilifero è caratterizzato da abbondanti foraminiferi planctonici (Rotalipora spp.) e radiolari. Spessore: ca. 20 m. CENOMANIANO  p.p.-TURONIANO INFE-
RIORE
SBI
FORMAZIONE DELLA SCAGLIA ROSSA
Calcari e calcari marnosi selciferi, sottilmente o mediamente stratificati e dalla tipica colorazione rosato-rossa. La selce si presenta rossastra sotto forma di noduli, liste e strati sotti-
li. Nella SE della dorsale si presenta con atipiche colorazioni biancastro-giallognole, sottilmente stratificata e marcatamente più marnosa, ricca in pirite e con scarsa selce scura. 
Abbondanti depositi gravitativi tipo debris flow e turbidity flow si ritrovano intercalati nell’unità. Contenuto fossilifero è rappresentato essenzialmente da foraminiferi planctonici 
(Dicarinella spp., Marginotruncana sigali., Globotruncana spp., Globotruncanita spp., Contusotruncana contusa, heterohelicidi, Morozovella spp.) e radiolari. Spessore: 250 m. 
TURONIANO INFERIORE-EOCENE MEDIO
SRO
FORMAZIONE DELLA SCAGLIA VARIEGATA 
Alternanze varicolori di calcari marnosi e marne calcaree sottilmente o mediamente stratificate; si accompagna sporadicamente della selce rossa o violacea. Verso l’alto tende ad 
aumentare la componente terrigena, e anche la colorazione diventa grigio-verdastra. Il contenuto fossilifero è caratterizzato da foraminiferi planctonici (Globigerinatheka spp., 
Turborotalia sp., T. cerroazulensis) e radiolari. EOCENE MEDIO-EOCENE SUPERIORE
SVA
FORMAZIONE DELLA SCAGLIA CINEREA 
Calcari marnosi, marne calcaree e marne argillose di colore grigio piombo, grigio-verdastro e marrone sottilmente stratificate. Non si hanno litologie accessorie.  Il contenuto fossi-



























CALCARI A SACCOCOMA E APTICI
Calcari e calcari marnosi, talvolta nodulari, ricchi in noduli e liste di selce, con sottili livelli argillosi verdi interstrato. Il colore è giallognolo-avana e verde chiaro, mentre la selce 
assume tonalità verdi e anche bluastre. La formazione si presenta sottilmente stratificata (10-20 cm), sebbene nei livelli marnosi gli strati siano ancora più sottili. La tessitura è 
mudstone-wackestone, talvolta anche packstone bioclastici. Il contenuto paleontologico annovera crinoidi (Saccocoma tenellum, S. vernioryi), aptici (Laevaptychus spp.,  Lamel-
laptychus spp.), radiolari, brachiopodi, belemniti, Calcisphaerulidi (Stomiosphaera moluccana), ammoniti. Il limite superiore coincide con l’improvvisa scomarpa di macrofossili. 








































































STRATI VERTICALI O SUBVERTICALI
STRATI ORIZZONTALI O SUBORIZZONTALI
LIMITE STRATIGRAFICO, PRESUNTO
CONTATTO STRATIGRAFICO INCONFORME, PRESUNTO





FAGLIA DIRETTA SINSEDIMENTARIA IPOTIZZATA
FILONE SEDIMENTARIO
FAGLIA TRASCORRENTE DESTRA, PRESUNTA
FAGLIA TRASCORRENTE SINISTRA, PRESUNTA
QUOTA FORI DI LITOFAGI (s.l.m.) 
TRACCE DI SILICIZZAZIONE
PIEGA ALLA MESOSCALA ANTIFORME
PIEGA ALLA MESOSCALA SINFORME
TRACCIA DEL PROFILO GEOLOGICO
SEZIONI STRATIGRAFICHE MISURATE
ASSE DI PIEGA ANTICLINALE























Nei profili geologici allegati insieme alla carta sono rappresentate:
- Anidriti di Burano (ADB) in rosa scuro sottostanti ala Formazione del Monte Cetona e di età ?Norico - Retico p.p.
L’attività di campagna è stata svolta da Novembre 2013 a Febbraio 2016. 
La base topografica è rappresentata dalla  C.T.R. (Carta Tecnica Regionale) dell’Umbria (disponibile online) in scala 1:10.000. 
Isoipse distanziate di 10 m. 
Dati geografici: WGS84 Datum, Gauss Boaga Projection, Zone 33N.
















SCHEMA DEI RAPPORTI STRATIGRAFICI
?
Faglia del Giurassico inf.















Litofacies del “calcare massiccio C”
(Hettangiano/Sinemuriano)
“Calcari a Saccocoma e aptici”
(Kimmeridgiano inf.-Titonico inf.)
Formazione della Maiolica
(Titonico sup.-Aptiano inf. p.p.)
“Calcari e marne a Posidonia”
(Toarciano sup. p.p. -Bajociano sup./?Batoniano)
“Calcari Diasprigni s.s.”
(Bajociano inf./?Batoniano-Kimmeridgiano inf.)
Formazione del Rosso Ammonitico
(Toarciano p.p.)
Formazione della Corniola
(Sinemuriano p.p.-Toarciano inf. p.p.)
“membro di Rocchette”
(Albiano med.-Cenomaniano p.p.)
Formazione della Scaglia Bianca
(Cenomaniano p.p.-Turoniano)
Formazione della Scaglia Rossa
(Turoniano-Eocene inf.)
Formazione della Scaglia Variegata
(Eocene med.-Eocene sup.)













“calcari a spicole di spugna e crinoidi”
(Pliensbachiano p.p.-Toarciano inf. p.p.)
“calcari nodulari ad ammoniti”
(Toarciano p.p.)
“calcari nodulari a laments”
(Toarciano p.p.-Bajociano sup.)
“calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”
(Titonico p.p.)
“Calcari a Saccocoma e aptici”
(Kimmeridgiano inf.-Titonico inf.)
Formazione della Maiolica
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Prof. MASSIMO SANTANTONIO 
Allegato I-C
CARTA GEOLOGICA DELLA DORSALE NARNESE 
CENTRALE 
“PALEOGEOGRAFIA MESOZOICA ED EVOLUZIONE TETTONO-SEDIMENTARIA DELLA 
DORSALE NARNESE-AMERINA (APPENNINO CENTRALE): 
RILEVAMENTO GEOLOGICO, BIOSTRATIGRAFIA, ANALISI DI FACIES”
Dottorato di Ricerca in Scienze della Terra 
XXIX Ciclo
ROSSO AMMONITICO
Alla base facies tipo-Marne del Monte Serrone, con marne argillose e argille fogliettate grigio-verdastre. In questo intervallo è stato ritrovato il livello anossico del Toarciano infe-
riore. Viene subito sostituito da un’alternanza di marne calcaree e calcari marnosi molto spesso nodulari con frequenti livelli argillosi. La tessitura è mudstone-wackestone, il colore 
è tipicamente rosso, La stratificazione è sottile, la selce è assente. Il limite con l’unità successiva coincide con la comparsa della selce. Il contenuto paleontologico annovera abbon-
danti ammoniti, bivalvi a guscio sottile (Bositra buchii, Lentilla humilis), bioturbazioni (Thalassinoides, Chondrites), radiolari, gasteropodi, Atractites sp., rari crinoidi e brachio-
podi. Spessore:15-25 m. TOARCIANO  p.p.
FORMAZIONE DELLA MAIOLICA
Micriti bianco latte, talvolta avana, mediamente stratificate (20-40 cm in media), con noduli e strati di selce bianca o grigio-marrone, ma anche nerastra. Localmente è dolomitizzata 
e bioclastica, mentre al top presenta frequenti fenomeni di slumping. La tessitura è un mudstone, a volte wackestone a radiolari e calpionelle. Il contenuto fossilifero è caratterizzato 
da nannoplancton calcareo, radiolari, tintinnidi, piccoli gasteropodi e rare ammoniti nonché bioturbazioni, frequenti soprattutto verso l’alto dell’unità. A Podere Casanova poggia 
direttamente sul Calcare Massiccio. Spessrore: 40-70 m. TITONICO SUPERIORE-APTIANO INFERIORE
FORMAZIONE DELLO SCHLIER
 Alternanza di marne argillose e marne calcaree grigio piombo o nerastre, ma talvolta tendenti al bluastro. Il contenuto fossilifero è caratterizzato essenzialmente da foraminiferi 
planctonici, con la comparsa del genere Orbulina universa. BURDIGALIANO  p.p.-LANGHIANO  p.p.
FORMAZIONE DEL BISCIARO 
Alternanza di calcari selciferi e calcari marnosi grigio-verdastri o giallo-ocra in strati spessi fino a 50 cm, con peliti grigio-verdastre o grigio piombo. Abbondanti le liste, i noduli 
e gli strati di selce, tipicamente nera o grigio scuro, ma anche la glauconite; si rinvengono orizzonti vulcanoclastici. Il contenuto fossilifero è caratterizzato da foraminiferi plancto-
nici e bentonici, radiolari, pteropodi, bioturbazioni (Zoophycos e Chondrites), spicole di spugna e denti di pesce. Spessore: 70 m.AQUITANIANO  p.p.-BURDIGALIANO  p.p.
Membro dei “calcari nodulari ad aptici e Saccocoma” 
Calcari nodulari massivi, da biancastro-verdastri a nocciola fino a rossi (Ceccanibbio, Amelia). Localmente dolomitizzati e privi di selce, sono ricchi in cefalopodi (ammoniti, 
aptici, belemniti), frammenti di crinoidi (Saccocoma sp.), brachiopodi. A L’Aspreta, a questi depositi è riferita anche una coquina ad ammoniti associata a tintinnidi e con matrice 
tipo-Maiolica. Il limite  superiore coincide con la scomparsa dei macrofossili, netta, così come il cambio di tessitura. Spessore: da 1 a 30 m. KIMMERIDGIANO SUPERIO-
RE-TITONICO/BERRIASIANO
Membro dei “calcari a spicole di spugna e crinoidi” 
Packstone-to-mudstone bioclastico arancio-nocciola, ben stratificato (10-30 cm). Manca completamente la selce. La fauna è dominata da crinoidi, cefalopodi, brachiopodi (terebra-
tulidi e rhynchonellidi), frammenti di molluschi, pelecipodi, foraminiferi bentonici (Involutina liassica, Spirillina sp., Agerina martana, Lagenidae, Nodosaridae) e spugne calcaree 
(Demospongea). Spicole di spugna e radiolari sono abbondanti. A L’Aspreta e Fornole tl’unità poggia direttamente sul Calcare Massiccio, marcato localmente da inviluppi stroma-
tolitici ossitati (Frutexites sp.). Compare anche in filoni (Podere Capalto, Amelia). Spessore: ca. 20 m. PLIENSBACHIANO INFERIORE - TOARCIANO p.p.
UNITA’ DEL CHIANI-TEVERE (cf. FORMAZIONE DEL CHIANI-TEVERE sensu Mancini et alii, 2004) 
Sabbie argilloso-siltose grigio-gialle, massive, poggianti in discordanza sul bed-rock carbonatico. Fauna oligotipica con Cerastoderma sp., Ostrea edulis, Thericium sp., Bittium 
deshayesi, Viviparus belluccii, Melanopsis affinis (CHT). Intercalati si hanno travertini sabbiosi tabulari fino a lenticolari, spessi fino a 20 m (tr). Spessore: >150 m.  CALABRIA-
NO - GELASIANO 
Depositi alluvionali
Sabbie siltose e ciottoli in piane alluvionali. OLOCENE
Depositi in alveo
Ciottoli carbonatici fino a blocchi e sabbie siltose di alveo. OLOCENE
SUPERSINTEMA DEL TEVERE
SINTEMA DEL NERA
Sabbie siltose e sabbie grossolane di alveo alle quali si associano lenti conglomeratiche  (NER); depositi terrazzati di piana alluvionale, talvolta con lenti embriciate di conglomera-
ti(NER1); ruditi massive, eterometriche e poligeniche con clasti delle dimensioni della sabbia fino ai blocchi che si associano con ad una matrice sabbioso-siltosa arrossata, cemen-
tata da carbonati di acque dolci travertinosi. Nelle gole del Nera si hanno anche travertini fitoermali (NER2). PLEISTOCENE - OLOCENE
SINTEMA DEL RIO GRANDE
Sabbie siltose e sabbie grossolane di alveo alle quali si associano lenti conglomeratiche (RIO); passano lateralmente a fanghi lacustri (RIO1); depositi terrazzati di piana alluviona-
le, talvolta con lenti embriciate di conglomerati (RIO2).  PLEISTOCENE - OLOCENE
Detrito di pendio. OLOCENE
Brecce di pendio 
Depositi di talus debolmente cementati, clinostratificati, massivi, eterometrici con matrice sabbiosa arrossata. OLOCENE



























































































 Calcari biancastri talvolta dolomitizzati, massivi o mal stratificati, con potenze da 1 a 5 metri, ma localmente ben stratificati. Tessituralmente è un grainstone bianco ghiaccio, a 
volte avana-nocciola con granuli rivestiti e livelli a oncoidi di dimensioni centimetriche, ma si possono riconoscere anche tessiture da mudstone a packstone, e da bindstone a 
rudstone. Frequenti fenestrae, bird’s eyes e laminazioni algali. Ricchi in Gasteropoda, Bivalvia, Echinoderma, Foraminifera, alghe (Palaeodasycladus mediterraneus, Cayeuxia 
spp., Rivularia spp., Solenoparaceae, Dasicladaceae, Cyanophyceae). ?RETICO p.p.-HETTANGIANO SUPERIORE
CMA
“Litofacies del calcare massiccio C” 
 Calcare massivo biancastro o nocciola con intercalati strati più sottili; la tessitura è wackestone - packstone con abbondanti resti bentonici dispersi in una matrice micritica con 
elementi pelagici. Abbondanti sono i noduli algali, con dimensioni anche maggiori ai 2 cm, cui si associano gasteropodi, brachiopodi, frammenti di echinodermi, ostracodi, alghe 
e spicole di spugna, radiolari. Spessore >60 m. HETTANGIANO TERMINALE - SINEMURIANO INFERIORE p.p. 
CMC
FORMAZIONE DEL MONTE CETONA 
Alternanza di calcari marnosi e calcari oolitici arancio-bruno-grigi con marne e argille scure con livelli anossici, passanti verso l’alto a calcari e dolomie, massivi o mal stratificati.  
Tessituralmente sono packestones-grainstones oolitici e oncolitici, bioclastici, ma si possono riconoscere anche tessiture mudstone-wackestone, e da bindstone a rudstone nei 
numerosi mounds e bioerme. Ricchi in Gasteropoda, Bivalvia (Rhaetavicula contorta), Echinoderma, Foraminifera (Triasina hantkeni, Aulotortus spp.), alghe. RETICO p.p.
CET
FORMAZIONE DELLA CORNIOLA
Calcari e calcari marnosi, talvolta nodulari, con stratificazione massiva (fino a 1 metro) nella porzione basale e regolare (10-30 cm) nella rimanente; nei livelli inferiori della forma-
zione la tessitura è grainstone-packstone bioclastici, mentre la porzione superiore è caratterizzata essenzialmente da wackestone-mudstone. Sono stati riconosciuti anche livelli 
calcareo-marnosi rosso-violacei nodulari fortemente ammonitiferi (”Ammonitico Rosso domeriano”). Abbondante la selce, sotto forma di liste o noduli di colore grigio-marrone 
o anche rosato-rossa. La fauna annovera gasteropodi, brachiopdi, crinoidi e frammenti di echinodermi,foraminiferi bentonici, spicole di spugna, radiolari, ammoniti. Spessore: 
>250 m. SINEMURIANO  p.p.-TOARCIANO INFERIORE BASALE
COR
CAS
Membro dei “calcari nodulari a filaments” 
Calcari nodulari arancioni o nocciola ben stratificati (20-30 cm). Manca completamente la selce e sono localmente dolomitizzati, l’unità è fortemente bioclastica, con bivalvi a 
“guscio sottile” (Bositra buchii, Lentilla humilis), ammoniti, foraminiferi bentonici (Lenticulina sp., Globuligerina oxfordiana), radiolari. Il limite superiore si ha con la scom-
parsa dei posidoniidi, e localmente con la comparsa di facies selcifere (L’Aspreta). Vicino Fornole l’unità poggia direttamente sul Calcare Massiccio e su facies tipo-Corniola. 
Spessore: 12-20 m. TOARCIANO SUPERIORE-?BAJOCIANO INFERIORE
CNF
Membro dei “calcari nodulari ad ammoniti” 
Calcari che passano a calcari marnosi, nodulari, con abbondanti ammoniti e posidoniidi. A Podere Casanova l’unità presenta uno spessore di 0,6 m e d è estremamente nodulare. Il 




CALCARI E MARNE A POSIDONIA
Alla base alternanza di calcari giallo-verdastri e marne rosso-vinaccia e verde-grigio, con componente argillosa che progressivamente diminuisce verso l’alto mentre aumenta il 
contenuto in selce. Al top le litofacies sono calcareo-selcifere, con interstrati argillosi verdi. Lo spessore degli strati varia da centimetrico a decimetrico. La tessitura è mudsto-
ne-wackestone bioclastico, talvolta packstone. La fauna prevede abbondanti bivalvi a guscio sottile (Bositra buchii, Lentilla humilis), abbondanti radiolari, rare ammoniti, fram-




Unità calcareo-selcifera, con selce in strati e noduli; nei livelli più bassi si hanno delle vere e proprie radiolariti, mentre verso il top dell’unità si ha un graduale incremento della 
componente calcarea; frequenti sono gli interstrati argillosi verdastri. La stratificazione è sottile (5-15 cm), con geometria tabulare o irregolare tipicamente ondulata (pinch and 





Alternanze policrome di marne e marne argillose con marne calcaree e calcari marnosi a stratificazione fitta e sottile; sono abbondanti i livelli anossici a black shales. Il contenuto 
fossilifero è caratterizzato da foraminiferi planctonici (Hedbergella spp., Ticinella spp., Biticinella spp., Rotalipora spp.), biotubazioni (Zoophycos, Chondrites) e radiolari. Local-
mente sono stati rinvenuti dei depositi gravitativi laminati con pebbly mudstone ad elementi di Maiolica. APTIANO INFERIORE-ALBIANO MEDIO
MAF
MEMBRO TRANSIZIONALE 
Intervallo di transizione tra le Marne a Fucoidi e la Scaglia Bianca, litologicamente si presenta come un’alternanza ciclica di calcari biancastri e marne argillose grigio-verdastre, 
con selce in liste e noduli di colore variabile dal grigio-nero al rosa-rossastro-marrone. La tessitura è generalmente mudstone-wackestone a planctonici e radiolari. Il contenuto fossi-
lifero annovera: foraminiferi planctonici (Planomalina buxtorfi, Rotalipora spp., Biticinella spp.). Il limite superiore è posto in concomitanza con la scomparsa degli starti marnosi. 
Spessore: 13-39 m. ALBIANO SUPERIORE-CENOMANIANO  p.p.
ROC
FORMAZIONE DELLA SCAGLIA BIANCA 
Calcari micritici bianchi o avana, a tessitura mudstone con foraminiferi planctonici e abbondante selce grigio-marrone, nera al top. Si presenta sottilmente stratificata, con spessori 
degli strati dai 10 ai 20 cm. Nella parte più alta della formazione si riconosce un intervallo marnoso bruno-arancio ad elevata componente organica, riferibile al “Livello Bonarelli”. 
Il contenuto fossilifero è caratterizzato da abbondanti foraminiferi planctonici (Rotalipora spp.) e radiolari. Spessore: ca. 20 m. CENOMANIANO  p.p.-TURONIANO INFE-
RIORE
SBI
FORMAZIONE DELLA SCAGLIA ROSSA
Calcari e calcari marnosi selciferi, sottilmente o mediamente stratificati e dalla tipica colorazione rosato-rossa. La selce si presenta rossastra sotto forma di noduli, liste e strati sotti-
li. Nella SE della dorsale si presenta con atipiche colorazioni biancastro-giallognole, sottilmente stratificata e marcatamente più marnosa, ricca in pirite e con scarsa selce scura. 
Abbondanti depositi gravitativi tipo debris flow e turbidity flow si ritrovano intercalati nell’unità. Contenuto fossilifero è rappresentato essenzialmente da foraminiferi planctonici 
(Dicarinella spp., Marginotruncana sigali., Globotruncana spp., Globotruncanita spp., Contusotruncana contusa, heterohelicidi, Morozovella spp.) e radiolari. Spessore: 250 m. 
TURONIANO INFERIORE-EOCENE MEDIO
SRO
FORMAZIONE DELLA SCAGLIA VARIEGATA 
Alternanze varicolori di calcari marnosi e marne calcaree sottilmente o mediamente stratificate; si accompagna sporadicamente della selce rossa o violacea. Verso l’alto tende ad 
aumentare la componente terrigena, e anche la colorazione diventa grigio-verdastra. Il contenuto fossilifero è caratterizzato da foraminiferi planctonici (Globigerinatheka spp., 
Turborotalia sp., T. cerroazulensis) e radiolari. EOCENE MEDIO-EOCENE SUPERIORE
SVA
FORMAZIONE DELLA SCAGLIA CINEREA 
Calcari marnosi, marne calcaree e marne argillose di colore grigio piombo, grigio-verdastro e marrone sottilmente stratificate. Non si hanno litologie accessorie.  Il contenuto fossi-



























CALCARI A SACCOCOMA E APTICI
Calcari e calcari marnosi, talvolta nodulari, ricchi in noduli e liste di selce, con sottili livelli argillosi verdi interstrato. Il colore è giallognolo-avana e verde chiaro, mentre la selce 
assume tonalità verdi e anche bluastre. La formazione si presenta sottilmente stratificata (10-20 cm), sebbene nei livelli marnosi gli strati siano ancora più sottili. La tessitura è 
mudstone-wackestone, talvolta anche packstone bioclastici. Il contenuto paleontologico annovera crinoidi (Saccocoma tenellum, S. vernioryi), aptici (Laevaptychus spp.,  Lamel-
laptychus spp.), radiolari, brachiopodi, belemniti, Calcisphaerulidi (Stomiosphaera moluccana), ammoniti. Il limite superiore coincide con l’improvvisa scomarpa di macrofossili. 








































































STRATI VERTICALI O SUBVERTICALI
STRATI ORIZZONTALI O SUBORIZZONTALI
LIMITE STRATIGRAFICO, PRESUNTO
CONTATTO STRATIGRAFICO INCONFORME, PRESUNTO





FAGLIA DIRETTA SINSEDIMENTARIA IPOTIZZATA
FILONE SEDIMENTARIO
FAGLIA TRASCORRENTE DESTRA, PRESUNTA
FAGLIA TRASCORRENTE SINISTRA, PRESUNTA
QUOTA FORI DI LITOFAGI (s.l.m.) 
TRACCE DI SILICIZZAZIONE
PIEGA ALLA MESOSCALA ANTIFORME
PIEGA ALLA MESOSCALA SINFORME
TRACCIA DEL PROFILO GEOLOGICO
SEZIONI STRATIGRAFICHE MISURATE
ASSE DI PIEGA ANTICLINALE























Nei profili geologici allegati insieme alla carta sono rappresentate:
- Anidriti di Burano (ADB) in rosa scuro sottostanti ala Formazione del Monte Cetona e di età ?Norico - Retico p.p.
L’attività di campagna è stata svolta da Novembre 2013 a Febbraio 2016. 
La base topografica è rappresentata dalla  C.T.R. (Carta Tecnica Regionale) dell’Umbria (disponibile online) in scala 1:10.000. 
Isoipse distanziate di 10 m. 
Dati geografici: WGS84 Datum, Gauss Boaga Projection, Zone 33N.
















SCHEMA DEI RAPPORTI STRATIGRAFICI
?
Faglia del Giurassico inf.















Litofacies del “calcare massiccio C”
(Hettangiano/Sinemuriano)
“Calcari a Saccocoma e aptici”
(Kimmeridgiano inf.-Titonico inf.)
Formazione della Maiolica
(Titonico sup.-Aptiano inf. p.p.)
“Calcari e marne a Posidonia”
(Toarciano sup. p.p. -Bajociano sup./?Batoniano)
“Calcari Diasprigni s.s.”
(Bajociano inf./?Batoniano-Kimmeridgiano inf.)
Formazione del Rosso Ammonitico
(Toarciano p.p.)
Formazione della Corniola
(Sinemuriano p.p.-Toarciano inf. p.p.)
“membro di Rocchette”
(Albiano med.-Cenomaniano p.p.)
Formazione della Scaglia Bianca
(Cenomaniano p.p.-Turoniano)
Formazione della Scaglia Rossa
(Turoniano-Eocene inf.)
Formazione della Scaglia Variegata
(Eocene med.-Eocene sup.)













“calcari a spicole di spugna e crinoidi”
(Pliensbachiano p.p.-Toarciano inf. p.p.)
“calcari nodulari ad ammoniti”
(Toarciano p.p.)
“calcari nodulari a laments”
(Toarciano p.p.-Bajociano sup.)
“calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”
(Titonico p.p.)
“Calcari a Saccocoma e aptici”
(Kimmeridgiano inf.-Titonico inf.)
Formazione della Maiolica
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Prof. MASSIMO SANTANTONIO 
Allegato II
SEZIONI GEOLOGICHE
“PALEOGEOGRAFIA MESOZOICA ED EVOLUZIONE TETTONO-SEDIMENTARIA DELLA 
DORSALE NARNESE-AMERINA (APPENNINO CENTRALE): 
RILEVAMENTO GEOLOGICO, BIOSTRATIGRAFIA, ANALISI DI FACIES”











































Narni Rocca di Narni Il Bastione Il Montello Case Rubini













N42°33’56.76’’   E12°25’18.19’’
SEZIONE PODERE CAPALTO II































































































































































































N42°32’35.02’’   E12°28’47.87’’
SEZIONE FOSSO DEL MOLINACCIO I























































































N42°33’55.73’’   E12°25’17.65’’
SEZIONE PODERE CAPALTO I

































































































































































































































































































































































































N 42°33'59.71"   E12°25'48.03"
SEZIONE VILLA L’ASPRETA




















































































































































































N42°32’47.02’’    E12°28’14.23’’
SEZIONE FOSSO FRATTA L’AIA 







N42°32’46.65’’   E12°28’13.38’’
SEZIONE FOSSO FRATTA L’AIA I
























































































N42°32’36.28’’   E12°28‘18.79’’
SEZIONE PODERE CASANOVA
























































































































































































































































N42°32’39.62’’   E12°28’36.13’’
SEZIONE FOSSO DEL MOLINACCIO
Spessore totale:   9,1 m
N42°33’59.14’’   E12°25’18.84’’
SEZIONE PODERE CAPALTO

























































































































































































































Prof. MASSIMO SANTANTONIO 
Allegato III A
SEZIONI STRATIGRAFICHE
“PALEOGEOGRAFIA MESOZOICA ED EVOLUZIONE TETTONO-SEDIMENTARIA DELLA 
DORSALE NARNESE-AMERINA (APPENNINO CENTRALE): 
RILEVAMENTO GEOLOGICO, BIOSTRATIGRAFIA, ANALISI DI FACIES”











































































N42°34'7.96"   E12°27'23.70"
SEZIONE FOCE
Spessore totale:   30 m
N42°30’49.89’’   E12°31’16.37’’
SEZIONE ROCCA DI NARNI 


























































































































































































N42°32'4.25"   E 12°29'57.02"
SEZIONE M. S. PELLEGRINO



























































N42°31’46.14’’   E12°30‘12.03’’
SEZIONE SCALELLE DI SOPRA






















































































































































































































































































































































































N 42°27'37.47’’   E 12°34'43.64’’
SEZIONE SANT’URBANO 




















































Prof. MASSIMO SANTANTONIO 
Allegato III B
SEZIONI STRATIGRAFICHE
“PALEOGEOGRAFIA MESOZOICA ED EVOLUZIONE TETTONO-SEDIMENTARIA DELLA 
DORSALE NARNESE-AMERINA (APPENNINO CENTRALE): 
RILEVAMENTO GEOLOGICO, BIOSTRATIGRAFIA, ANALISI DI FACIES”















































“calcari a spicole di spugna e crinoidi”
“calcari nodulari ad ammoniti”
“calcari nodulari a filaments”
“calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”
Unità bacinali giurassiche   Membri con facies condensate 
“Calcari a Saccocoma e aptici” 
“Calcari Diasprigni” 























































































































“PALEOGEOGRAFIA MESOZOICA ED EVOLUZIONE TETTONO-SEDIMENTARIA DELLA 
DORSALE NARNESE-AMERINA (APPENNINO CENTRALE): 
RILEVAMENTO GEOLOGICO, BIOSTRATIGRAFIA, ANALISI DI FACIES”






























































































Calcari di piattaforma del
Triassico-Paleogene p.p. 
indifferenziati
Depositi del Paleogene p.p.-
Neogene indifferenziati
Depositi del Triassico superiore
(Formazione del Monte Cetona, Retico)
Calcari peritidali del Giurassico inferiore
(Calcare Massiccio, Hettangiano-Pliensbachiano inferiore)
Depositi condensati giurassici
(Gruppo del Bugarone+membri informali (questo lavoro);
 Pliensbachiano inferiore-Titonico inferiore)
Successione bacinale giurassica






















Calcari del Cretaceo superiore-Paleogene p.p. 
(Scaglia s.l., Cenomaniano-Eocene)
Pelagiti del Cretaceo inferiore




Silicizzazione del Calcare Massiccio
Depositi del Paleogene p.p.-Neogene
(Scaglia Cinerea, Bisciaro, Schlier, Marnoso-Arenacea,
Oligocene-Miocene)






Corniola-equivalente/”calcari a spicole di spugna e crinoidi”
Rosso Ammonitico-equivalente/”calcari nodulari ad ammoniti”
Bugarone inferiore/”calcari nodulari a filaments”
Bugarone superiore/”calcari nodulari ad aptici e Saccocoma”
Successione bacinale giurassica Successione condensata giurassica
“Calcari a Saccocoma e aptici” 
“Calcari Diasprigni” 






















































































































































Monti Narnesi-Amerini Monti Martani Monti Sabini Monti Reatini
Note
I dati utilizzati per la carta geologica e per le sezioni stratigraifiche provengono da Cannata (2003, 2007), Carrara et alii (2004), Cattuto 
et alii (2002), Cipriani (2013, 2016, pers. obs.), Galluzzo & Santantonio (2002), Leonardi et alii (1997) e Santantonio & Muraro (2004).
ANGELO CIPRIANI
Matr. 1066184
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Allegato IV
CARTA GEOLOGICA SEMPLIFICATA 
DELL’APPENNINO CENTRO-OCCIDENTALE 
E CORRELAZIONI STRATIGRAFICHE
“PALEOGEOGRAFIA MESOZOICA ED EVOLUZIONE TETTONO-SEDIMENTARIA 
DELLA DORSALE NARNESE-AMERINA (APPENNINO CENTRALE): 
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